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Avant-propos
Ce travail de the`se est divise´ en deux parties. La premie`re partie porte sur l’acquisition
d’un nouvel enregistrement pale´osismologique en Mer de Marmara (ouest de la Turquie).
Diffe´rentes me´thodes ont e´te´ utilise´es afin d’identifier et de caracte´riser les perturbations se´di-
mentaires associe´es aux tremblements de terre dans les carottes e´tudie´es. Nous avons cherche´
a` acque´rir une compre´hension spatio-temporelle des distributions de tremblements de terre en
Mer de Marmara pour aboutir a` une meilleure compre´hension du comportement de la Faille
Nord Anatolienne sur le long terme. Nous avons par ailleurs cherche´ a` corre´ler les donne´es
de sismicite´ historique avec de nouvelles donne´es pale´osismologiques. Les e´ve´nements se´di-
mentaires associe´s aux tremblements de terre ont e´te´ caracte´rise´s en combinant l’imagerie aux
rayons X, des mesures de susceptibilite´ magne´tique, de granulome´trie et de composition ge´o-
chimique (XRF). Les donne´es des composition e´le´mentaires nous ont permis de tracer au tra-
vers des diffe´rents bassins les changements environnementaux et anthropiques ayant lieu dans
la re´gion. Nous avons e´galement cherche´ a` obtenir une chronologie robuste dans les carottes
en combinant des datations carbone 14 (sur la totalite´ du se´diment, des mollusques et des fo-
raminife`res), et des donne´es de 210Pb et 137Cs afin de relier les sismoturbidites a` la sismicite´
historique.
Les variations d’aimantation au travers des carottes ont e´galement e´te´ mesure´es dans le but
initial de contraindre par une me´thode inde´pendante l’aˆge des se´diments e´chantillonne´s. Les
variations des proprie´te´s magne´tiques ont mis en e´vidence une chute d’aimantation impor-
tante que nous avons relie´e a` des de´poˆts saprope´liques.
La deuxie`me partie porte sur l’e´tude ge´omorphologique et tectonique du de´calage de la rivie`re
Kızılırmak le long du segment central de la Faille Nord Anatolienne. A cet endroit, trois ter-
rasses pre´serve´es le long de deux bassins en pull apart incise´s par la rivie`re ont e´te´ cartogra-
phie´es. Les re´sultats principaux de cette e´tude ont e´te´ de contraindre par la me´thode des iso-
topes cosmoge´niques 10Be, 26Al et 36Cl l’aˆge de ces terrasses. Les re´sultats de ces datations
montrent que la terrasse la plus basse est aˆge´e de 6ka, que la deuxie`me terrasse est aˆge´e de
50ka et que la terrasse la plus haute a un aˆge de 90ka. La terrasse la plus haute montre une
contribution importante d’aˆges jeunes lie´e a` l’e´rosion du bassin versant situe´ au-dessus d’elle.
Les re´sultats montrent une origine climatique des terrasses et ont permis d’estimer une vitesse
d’incision de la rivie`re de l’ordre de 3 mm/an depuis le de´but de l’Holoce`ne.
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Abstract
This PhD work is divided in two parts. The first part focuses on obtaining a new paleo-
seismological record of earthquakes in the Marmara Sea (West of Turkey) using different ana-
lysis to pinpoint and characterize earthquake-related sedimentary disturbances in the studied
cores. We seek to provide a spatio-temporal understanding of earthquakes in the Marmara
Sea allowing greater insight into long-term fault behaviour and seismic interaction by integra-
ting historical and new paleoseismological data (recurrence rate in the Sea of Marmara). We
characterized earthquake-related sedimentary events by combining X-ray imagery, magnetic
susceptibility, granulometry and XRF (chemical analyses) measurements. Geochemistry data
also allowed us to trace between basin anthropogenic and environmental changes occurring in
theMarmara Sea. We also aim at establishing a reliable and robust chronology of the cores com-
bining radiocarbon dating (bulk sedimentation, foraminifers, shelves), 210Pb and 137Cs data to
connect seismoturbidites to historical seismicity.
Magnetic variations were also recorded in the sediments to obtain a time constrain for the cores.
The down-core changes in magnetic properties suggest taking into account possible delays in
the acquisition of magnetization and have been correlated to sapropelic layers in the Marmara
Sea.
The second part deals with geomorphology and tectonic in the central part of the North Ana-
tolian Fault situated in Turkey. There, three terraces preserved in two pull-apart and incised by
the longest river in Turkey (the Kızılırmak River) are mapped.
The main results of this work are several constraints on the ages of the terraces using 10Be, 26Al
and 36Cl cosmogenic dating methods.
The obtained in situ cosmogenic 36Cl exposure ages calculated are 6ka for the lowest terrace,
50ka for the middle terrace, and 90ka for the highest terrace in the areas preserved from ero-
sion. The highest terrace shows a contribution of younger ages due to erosion of the nearby
limestone catchment. The obtained results imply a climatic origin of the terraces, and a mean
incision rate of about 3mm/yr since the early Holocene along the Kızılırmak River.
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La Me´diterrane´e orientale est une re´gion complexe du point de vue tectonique. La dyna-
mique est actuellement domine´e par la collision des plaques Afrique et Arabie avec la plaque
Eurasie ainsi que par l’extrusion de la plaque Anatolie (McKenzie, 1972). Dans ce cadre tous les
types de frontie`res de plaques y sont repre´sente´s (Fig. 1.1) : la collision continentale de l’Arabie
avec l’Eurasie, l’ouverture de la Mer Rouge, les subductions helle´nique et chypriote ainsi que
les grands mouvements de de´crochements associe´s a` l’extrusion de la plaque Anatolienne et
le coulissage de la plaque Arabie vers le Nord. Nous allons a` pre´sent de´crire ces mouvements
dont la plupart des donne´es de vitesses sont reprises de Reilinger et al. (2006).
– En conside´rant la plaque Eurasie fixe, la plaque Arabie se meut vers le NNW a` une vi-
tesse de 15 mm/an. La collision entre les deux plaques a de´bute´ il y a environ 15 Ma
(McKenzie, 1972; Sengo¨r and Yılmaz, 1981; Barka, 1992; McClusky et al., 2000; Reilinger
et al., 2006) et s’est accompagne´e de la formation de chaıˆnes de montagnes tels le Zagros
et le Caucase.
– En conside´rant la plaque Afrique fixe, la plaque Arabie se de´place par un mouvement
de divergence NNE de 7 mm/an associe´ a` l’ouverture de la Mer rouge. Le de´crochement
senestre le long de la Faille de la Mer Morte a` la vitesse de 5 mm/an accommode quant a`
lui la de´rive vers le Nord de la plaque Arabie (Le Beon et al., 2008). Cette faille se connecte
ensuite a` la Faille Est Anatolienne au Nord.
– En conside´rant les plaques Eurasie et Arabie fixes, l’extrusion de la plaque Anatolie vers
l’Ouest est accommode´e par le syste`me de failles conjugue´es Nord et Est Anatolienne aux
vitesses respectives de 25 mm/an et 10 mm/an. Cette extrusion continentale est similaire
au mode`le de poinc¸onnement propose´ par Tapponnier et al. (1982); Peltzer and Tappon-
nier (1988) pour la collision de l’Inde dans l’Asie (Hubert-Ferrari et al., 2003). Dans notre
cas le poinc¸on serait repre´sente´ par la collision de la plaque Arabie avec la plaque Eurasie
a` l’Est et la limite libre est repre´sente´e par la zone de subduction E´ge´enne (Hubert-Ferrari
et al., 2003).
Dans le cadre de cette dissertation nous nous sommes place´s le long de deux sites positionne´s
sur la faille de´crochante dextre Nord Anatolienne (Fig. 1.3- rectangles jaunes) :
– la Mer de Marmara (Fig. 1.3 rectangle jaune 1) a` l’Ouest du trace´ de la faille qui est un
bassin en pull-apart oblique depuis 5 Ma (Armijo et al., 1999; Hubert-Ferrari et al., 2002;
Melinte-Dobrinescu et al., 2009),
- 15 -
– la rivie`re Kızılırmak (Fig. 1.3 rectangle jaune 2) situe´e au niveau de la ville de Kargı. La
rivie`re y est de´cale´e de 30 km par la faille qui forme un coude dans la partie centrale de
son trace´.
Ces deux sites sont localise´s au niveau de discontinuite´s majeures le long de la trace de la
Faille Nord Anatolienne (FNA) : un « releasing step-over » (Dooley and McClay, 1997) et un
coude lie´ a` un changement de direction du trace´ de la FNA. Deux e´tudes tre`s diffe´rentes y ont
e´te´ effectue´es et seront de´taille´es dans la suite du manuscrit. Nous allons consacrer le pre´sent
chapitre a` pre´senter dans un contexte plus global les deux sites e´tudie´s. Pour cela nous allons
tout d’abord de´crire rapidement le contexte ge´ologique de la formation du bloc Anatolien et
les diffe´rentes e´tapes qui ont abouti a` sa morphologie actuelle. Puis, nous pre´senterons l’objet
commun a` ces deux e´tudes : la Faille Nord Anatolienne. Nous introduirons ensuite les deux
sites sur lesquels notre inte´reˆt s’est porte´ pour finir avec l’e´nonce´ de la structure du manuscrit.
FIG. 1.1 – Carte globale de la ge´odynamique de la Turquie ou` les diffe´rentes plaques sont in-
dique´es en rose dans un rectangle rose et leur vitesse de de´placement, en conside´rant la plaque
Eurasie fixe, en blanc avec une fle`che de la meˆme couleur (donne´es de Reilinger et al. 2006). Les
vitesses relatives des limites de plaques sont indique´es en noir (Reilinger et al., 2006). Les zones
de convergence sont indique´es en trait gras avec un figure´ en forme de v, les zones de diver-
gence en rouge et les zones de de´crochement en noir. La coloration du fond topographique pro-
vient des donne´es du laboratoire de ge´ologie de l’Ecole Normale Supe´rieure (Chamot-Rooke
and Rabaute, 2006).
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1.1 Contexte ge´ologique de la Turquie
Les subductions successives des branches de l’oce´an Te´thys depuis le de´but de l’e`re se-
condaire (250 Ma) ont permis l’amalgame de micro-continents qui constituent aujourd’hui la
Turquie (Sengo¨r and Yılmaz, 1981; Yılmaz et al., 1998; Okay and Tu¨ysu¨z, 1999). Ces pe´riodes de
subductions ininterrompues ont perdure´ jusqu’a` l’Oligoce`ne et ont abouti a` une ge´ologie com-
plexe (Fig. 1.2, Ketin 1966). Depuis le Mioce`ne infe´rieur (23 Ma), la convergence de la plaque
Arabie vers le Nord a peu a` peu change´ la dynamique du syste`me (Okay, 2008).
La Turquie est constitue´e de trois sutures majeures de micro-continents (Fig. 1.2, Ketin 1966;
Okay 2008) :
– le bloc des Pontides au Nord,
– le bloc Anatolide au centre associe´ a` la zone Taurides au Sud-Ouest,
– le bloc de la plate forme Arabique (suture de la Bitlis) a` l’Est
FIG. 1.2 – Carte pale´oge´ographique (en haut) au Cre´tace´ infe´rieur repre´sentant les diffe´rentes
branches de l’oce´an Te´thys et les futures zones de suture. La carte a e´te´ reprise de Okay (2008).
La seconde carte repre´sente les principales sutures du bloc Anatolien (traits rouges) et les af-
fleurements ophiolitiques (en vert) indiquent la pre´sence de crouˆte oce´anique. Carte reprise de
Carton (2005).
- 17 -
1.2 La Faille Nord Anatolienne
Les diffe´rentes phases de subduction de l’oce´an Te´thys sont a` l’origine des deux premie`res
sutures (Dewey et al., 1973). La dernie`re suture est associe´e a` la fermeture de l’oce´an Bitlis suite
a` la de´rive de la plaque Arabie vers la plaque Eurasie. Ces diffe´rents blocs, lors de leur amal-
game durant le Mioce`ne ont ensuite forme´ un bloc rigide (Ketin, 1966). Nous allons a` pre´sent
de´tailler rapidement les diffe´rentes sutures majeures du bloc Anatolien.
La zone des Pontides constitue la partie Nord du bloc Anatolien et peut eˆtre divise´e en deux
zones : la zone d’Istanbul et la zone de Sakarya. Ce bloc a une ge´ologie analogue a` celle du
continent Laurasia (Okay, 2008). La zone s’est forme´e au milieu du Cre´tace´ lors de la ferme-
ture de la Pale´ote´thys associe´e a` l’ouverture de la branche Nord de la Ne´ote´thys au Nord du
Gondwana (Sengo¨r and Yılmaz, 1981; Stampfli, 2000). La fermeture de la branche Nord de la
Ne´ote´thys a conduit a` la collision entre la zone des Pontides et la zone Anatolides/Taurides
ainsi qu’a` la formation de la Mer Noire en tant que bassin arrie`re-arc (Stampfli, 2000; Okay
et al., 2006). La zone Anatolides/Taurides est quant a` elle ge´ologiquement proche du continent
Gondwana dont elle e´tait se´pare´e par la branche sud de la Ne´ote´thys au Jurassique infe´rieur
(Okay, 2008). Enfin, la zone constitue´e par la plate forme Arabie se situe au Sud-Est de l’Ana-
tolie actuelle et de´rive vers le Nord le long de la suture de l’oce´an marginal de la Bitlis forme´
au Trias Supe´rieur (Dewey et al., 1973). La suture de la Bitlis s’est forme´e au Mioce`ne supe´rieur
lors de la collision des plaques Arabie et Eurasie (Sengo¨r et al., 1985; Barka, 1992).
A` partir de la collision continentale des plaques Arabie et Eurasie, la dynamique de la Me´di-
terrane´e orientale a e´te´ radicalement change´e. Une partie du raccourcissement est de´sormais en
partie accommode´e par un syste`me de failles conjugue´es : les failles Est et Nord Anatoliennes
(Tapponnier et al., 1982; Hubert-Ferrari et al., 2003). Ces deux failles se sont forme´es au niveau
du point de rencontre entre les continents Arabie et Eurasie appele´ point triple de Karlıova.
A grande e´chelle, le trace´ de la Faille Nord Anatolienne suit la zone de suture Pontides--
Anatolides (Sengo¨r, 1979), la pre´sence d’une suture pre´-existante facilitant le passage de la
faille.
Dans le paragraphe suivant nous allons de´tailler le trace´ de la Faille Nord Anatolienne ainsi
que sa dynamique de rupture. Elle constitue l’objet central du manuscrit.
1.2 La Faille Nord Anatolienne
La Faille Nord Anatolienne (FNA) est une faille de´crochante dextre majeure qui s’e´tend du
point triple de Karlıova a` l’est de la Turquie jusqu’a` la Mer E´ge´e en passant par le nord de la
Turquie. Longue de 1500 km, elle accommode, avec la Faille Est Anatolienne, l’extrusion de
la plaque Anatolie vers les provinces Ege´ennes (Barka and Kadinsky-Cade 1988; Sengo¨r et al.
2005, Fig. 1.3). Cette expulsion continentale est la conse´quence de la collision entre les plaques
Arabie et Afrique avec la plaque Eurasie qui a de´bute´ il y a 15 Ma (McKenzie, 1972; Sengo¨r and
Yılmaz, 1981; Barka, 1992; McClusky et al., 2000; Reilinger et al., 2006).
La trace de la Faille Nord Anatolienne suit la trajectoire d’un petit cercle dont le poˆle de ro-
tation serait situe´ au niveau du Nil (Reilinger et al., 2006). Sa trace est unique jusqu’a` son ar-
rive´e au niveau de la ville de Bolu (Fig. 1.3) ou` elle se se´pare en deux branches principales
(McKenzie, 1978; Barka and Kadinsky-Cade, 1988). D’une de´formation localise´e le long d’une
faille unique, la de´formation est alors e´tendue sur 130 km de large (Barka and Kadinsky-Cade,
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1988). De´taillons a` pre´sent le trace´ de la faille (Fig. 1.3) :
Du point triple de Karlıova jusqu’a` Erbaa la FNA a une direction moyenne N110, puis, du ni-
veau de Ladik jusqu’a` la ville de Kargı elle change progressivement de direction. A` partir de
Kargı, la FNA se propage dans une direction moyenne N80 jusqu’a` Bolu ou` elle se se´pare en
deux branches. La branche Nord suit une direction moyenne N90 jusqu’au Golfe d’Izmit ou` la
faille devient sous-marine enMer deMarmara. Elle repasse en terre au niveau de la ville de Ga-
ziko¨y (segment de Ganos) (Ambraseys and Finkel, 1987) puis passe au Nord de la pe´ninsule de
Gelibolu pour enfin atteindre la Mer E´ge´e. La branche Sud traverse la ville de Bursa et va jus-
qu’a` la mer Ege´e en suivant une direction moyenne N80. La majeure partie de la de´formation
est accommode´e par la branche nord de la faille Nord Anatolienne (McClusky et al., 2000).
La vitesse de glissement de la FNA est de l’ordre de 20 mm/an mais varie en fonction des
donne´es conside´re´es (GPS, ge´ologie). En effet, la vitesse des donne´es GPS est comprise entre
24 et 29 mm/an (McClusky et al., 2000; Reilinger et al., 2006), la vitesse ge´ologique court terme
a e´te´ estime´e a` 20 mm/an (Hubert-Ferrari et al., 2002; Pucci, 2006; Kozacı et al., 2007; Hubert-
Ferrari et al., 2009) et la vitesse ge´ologique sur 5 Ma et 85 km de rupture est de 17 mm/an
(Armijo et al., 1999).
FIG. 1.3 – Carte topographique de la Turquie ou` le trace´ de la Faille Nord Anatolienne est
repre´sente´ en rouge. La se´quence de rupture du 20eme sie`cle (Stein et al., 1997) est repre´sente´e
avec une couleur diffe´rente par segment ayant rompu. La date et magnitude sont indique´es
avec les couleurs correspondantes. Les villes principales sur le trajet de la faille sont indique´es
en noir. La coloration du fond topographique provient du Laboratoire de ge´ologie de l’Ecole
Normale Supe´rieure (Chamot-Rooke and Rabaute, 2006).
- 19 -
1.2 La Faille Nord Anatolienne
D’autre part on constate que la Faille Nord Anatolienne est un des de´crochements les plus
actifs sismiquement au monde. Il a e´te´ caracte´rise´ au 20eme sie`cle par une se´quence de rupture
ou` 11 tremblements de terre de magnitude supe´rieure a` 7 ont rompu successivement 1000 km
de faille de l’Est a` l’Ouest entre 1939 et 1999 (Fig. 1.3, Hubert-Ferrari et al. 2000). Les tremble-
ments de terre de cette se´quence montrent une migration vers l’Ouest des e´picentres le long
de la faille (Barka et al., 2002). Depuis le se´isme de 1999 au niveau de la ville d’Izmit, l’e´tat
maximal des contraintes se situe plus a` l’Ouest au niveau de la Mer de Marmara au Sud de la
ville d’Istanbul. La survenue d’un tremblement de terre en ces lieux pourrait alors occasionner
de fortes destructions sur la ville.
La FNA n’a cependant pas une rupture en se´quence simple migrant d’Est en Ouest durant
tous ses cycles de rupture. La dernie`re se´quence de rupture avec migration des e´picentres vers
l’Ouest aurait en effet lieu de manie`re occasionnelle et lors de chaque nouveau cycle la rupture
ne serait pas force´ment associe´e au segment ayant rompu lors du dernier cycle sismique (Fraser
et al., 2010). Son fonctionnement et ses temps de re´currence sismique peuvent eˆtre de´coupe´s en
trois portions correspondant au de´coupage « tectonique » propose´ par Sengo¨r et al. (1985). Ce
de´coupage de´pend tre`s fortement des contraintes applique´es sur la Faille Nord Anatolienne et
donc des structures re´sultantes (Fig. 1.4).
Une faille de´crochante continentale ne suit pas parfaitement la ge´ome´trie du petit cercle qui la
de´crit (Frisch et al., 2011). Son trace´ est de´vie´ et des zones d’e´tirement et de compression sont
ainsi cre´e´es. A` ces zones correspondent des contraintes qui sont appele´es transtension lorsque
la faille de´crochante est soumise a` une extension, et transpression lorsque cette dernie`re est
soumise a` une compression (Fig. 1.4). Le de´coupage propose´ par Sengo¨r et al. (1985) suit cette
se´paration des contraintes applique´es a` la Faille Nord Anatolienne :
– une partie a` l’Est ou` la transpression dominerait du fait de la proximite´ de la zone de
convergence des plaques Arabie et Eurasie,
– une partie centrale ou` peu de de´formations seraient pre´sentes,
– une partie a` l’Ouest correspondant a` une zone soumise a` de la transtension.
Dans la zone ou` la transpression domine, de Karlıova a` Erbaa (Fig. 1.3), les temps de re´currence
des tremblements de terre seraient plus longs (Fraser et al., 2010). Il apparaıˆt cependant que la
faille rompt de manie`re ale´atoire. Ces temps de re´currence ale´atoire seraient lie´s aux chan-
gements de l’e´tat des contraintes cause´s notamment par les cycles sismiques des Failles Est
Anatoliennes et de la Mer Morte (Fraser et al., 2010), ces dernie`res pouvant augmenter ou di-
minuer les contraintes de la re´gion en fonction de l’apparition des se´ismes.
La partie centrale de Erbaa a` Bolu fonctionnerait plus simplement avec des se´quences de rup-
tures successives rapides, occasionne´es par l’absence d’une contrainte tectonique exte´rieure
majeure (collision continentale, subduction, etc.).
Enfin, la partie Ouest pre´sente des temps de re´currence relativement rapides occasionne´s par
l’interaction de la faille avec la province d’extension de l’Anatolie de l’Ouest (Sengo¨r et al.,
1985), avec pour conse´quence de re´duire la valeur maximale de la contrainte ne´cessaire pour
aboutir a` la rupture (Fraser et al., 2010).
Nos cadres d’e´tudes se situeront dans ces deux dernie`res parties ou` la diffe´rence de comporte-
ment de la Faille Nord Anatolienne nous a permis de travailler sur des aspects tre`s diffe´rents
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de la ge´ologie.
FIG. 1.4 – Sche´ma explicatif des diffe´rents types de structures observables le long d’une faille
de´crochante continentale avec contraintes associe´es (Repris de Frisch et al. 2011)
1.3 Pre´sentation des sites d’e´tudes
1.3.1 La Mer de Marmara : une e´tude pale´osismologique et pale´omagne´tique
La Mer de Marmara est un bassin en pull-apart long de 170 km et large de 70 km forme´
par la Faille Nord Anatolienne il y a 5 Ma (Armijo et al., 1999). La faille devient sous-marine
apre`s son passage au niveau du Golfe d’Izmit a` l’Est et repasse a` terre a` l’Ouest au niveau du
Bassin de Thrace (Fig. 1.3 - rectangle 1). Elle repre´sente un « releasing step-over » (Dooley and
McClay, 1997) entre les deux segments a` terre de la FNA (segments d’Izmit et de Ganos). La
mer est compose´e de trois sous-bassins en pull-apart profonds. Apre`s le tremblement de terre
d’Izmit en 1999, dernier des se´ismes de la se´quence du 20eme sie`cle, l’e´tat des contraintes a aug-
mente´ au niveau de la Mer de Marmara, accroissant de manie`re importante le risque pour la
ville d’Istanbul. De nombreuses e´tudes ont alors e´te´ de´die´es a` la compre´hension du fonctionne-
ment de la Faille NordAnatolienne enMer deMarmara. C’est le cas de lamissionMarmascarps
qui a eu lieu en 2002 (Armijo et al., 2005). Cette mission a eu pour but de caracte´riser les escar-
pements associe´s aux tremblements de terre re´cents pour contraindre le risque sismique de la
me´gapole Turque et discuter la segmentation de la branche nord de la faille Nord Anatolienne
en mer (Pondard et al., 2007). Durant cette mission plusieurs donne´es de haute re´solution ont
e´te´ pre´leve´es puis e´tudie´es : des profils de microbathyme´trie, des photos et vide´os du fond
de la Mer de Marmara (Armijo et al., 2005), des carottes d’interface ROV (Remote Operated
Vehicle) et des profils de sismique 3.5KHz (Uc¸arkus¸, 2010) et enfin des carottes de type Kullen-
berg que nous allons e´tudier ici. Graˆce a` ces carottes e´chantillonnant les sous-bassins de la Mer
de Marmara (Fig. 1.5), nous nous proposons d’e´tudier l’impact de la sismicite´ historique sur le
se´dimentation enMer deMarmara. Nous y caracte´riserons notamment l’e´tendue ge´ographique
des e´ve´nements majeurs ayant affecte´ la re´gion. En paralle`le, une e´tude pale´omagne´tique a e´te´
re´alise´e afin de contraindre temporellement l’aˆge des carottes. Nous avons e´galement pu ob-
server l’apparition d’une diage´ne`se pre´coce sur ces carottes que nous avons analyse´e tant du
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point de vue magne´tique et ge´ochimique que spatialement et temporellement.
FIG. 1.5 – Localisation des diffe´rentes carottes Kullenberg e´chantillonne´es durant la mission
Marmascarps en 2002 (Armijo et al., 2005). Les carottes que nous avons e´tudie´es sont indique´es
en jaune. La carotte situe´e dans le bassin central de couleur rose a de´ja` e´te´ e´tudie´e par VanWel-
den (2007) au cours de sa the`se. Le trace´ de la faille est de Armijo et al. (2005) et le nom des trois
sous-bassins et des deux hauts topographiques sont indique´s en gris.
1.3.2 Le de´calage de la rivie`re Kızılırmak par le passage de la Faille Nord Anato-
lienne : une e´tude ge´omorphologique
La deuxie`me zone e´tudie´e se situe a` l’Est de Kargı, sur la partie centrale du trace´ de la Faille
Nord Anatolienne affecte´e par le tremblement de terre de Toysa en 1943 (Fig. 1.3 - rectangle 2).
A cet endroit, la FNA forme un arc de cercle a` 100 km au sud de laMer Noire et de´cale de 30 km
la plus grande rivie`re de Turquie : la rivie`re Kızılırmak (Fig. 1.6). Au niveau des deux coudes
forme´s par la rivie`re dont le trajet est de´vie´ par le passage de la faille, trois terrasses alluviales
ont pu eˆtre carte´es. Notre e´tude a porte´ sur l’origine des terrasses et la vitesse d’incision de la
rivie`re sur les derniers 100 000 ans. Pour cela nous avons utilise´ la me´thode de datation par
isotopes cosmoge´niques (10Be, 26Al, 36Cl) afin de contraindre l’aˆge des terrasses analyse´es.
Nous avons ainsi pu analyser l’e´volution de la vitesse d’incision de la rivie`re Kızılırmak ainsi
que l’influence du mouvement vertical ge´ne´re´ par la forme arque´e du trace´ de la FNA sur les
vitesses d’incision des rivie`res se jetant dans la Kızılırmak.
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FIG. 1.6 – Pre´sentation des sites d’e´chantillonnage le long de la Faille Nord Anatolienne et pho-
tos des trois terrasses e´chantillonne´es. La carte de la Turquie en haut a` gauche a e´te´ inse´re´e pour
montrer l’extension de la rivie`re Kızılırmak et le rectangle rouge repre´sente la zone d’e´tude.
1.4 Annonce des chapitres
Le pre´sent chapitre a eu pour objectifs de replacer les deux sites d’e´tude dans le contexte
ge´ne´ral de la ge´odynamique de la Me´diterrane´e orientale et le long de la Faille Nord Anato-
lienne qui constitue le lien direct entre les deux objets e´tudie´s qui ont ensuite e´te´ introduits.
L’un est place´ la` ou` la dynamique de la faille semble eˆtre la plus simple a` caracte´riser (Fraser
et al., 2010). L’autre se situe dans un cadre beaucoup plus complexe. Ainsi, deux e´tudes tre`s
diffe´rentes ont pu eˆtre re´alise´es : une porte´e sur l’e´tude des tremblements de terre (le cycle
sismique de la FNA en Mer de Marmara), l’autre de´die´e a` une e´tude plus ge´omorphologique.
La the`se sera donc de´coupe´e selon ces deux the`mes. Le chapitre deux synthe´tisera l’e´tat des
connaissances sur la Mer de Marmara (formation, ge´ologie, tectonique, hydrologie et dyna-
mique de se´dimentation). Le chapitre trois pre´sentera lemate´riel utilise´ pour l’e´tude et de´taillera
les diffe´rentes techniques employe´es. Les chapitres quatre et cinq pre´senteront les re´sultats de
l’e´tude sur la Mer de Marmara sous forme d’article. Le chapitre quatre sera oriente´ sur les
donne´es pale´osismologiques et le chapitre cinq sur les donne´es pale´omagne´tiques.
Enfin, le chapitre six de´taillera l’e´tude ge´omorphologique effectue´e sur le site de la rivie`re
Kızılırmak et la me´thode des isotopes cosmoge´niques. Une courte synthe`se sur l’e´tude en Mer
de Marmara cloˆturera le manuscrit.
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Chapitre 2
La Mer de Marmara : pre´sentation et e´tat des
connaissances
2.1 La Mer de Marmara : Pre´sentation de l’objet
Le bassin intracontinental de la Mer de Marmara est un bassin en pull-apart oriente´ Est-
Ouest long de 170 km et large de 55 km. Il est situe´ au Nord-Ouest de la Turquie le long de la
branche Nord de la Faille Nord Anatolienne (Fig. 2.1, Barka and Kadinsky-Cade 1988; Armijo
et al. 1999) et relie les mers Ege´e et Noire au travers des de´troits des Dardanelles et du Bos-
phore. Le bassin est de´limite´ a` l’Est par le Mont Ganos et a` l’Ouest par le Mont Armutlu. La
Mer de Marmara pre´sente une topographie asyme´trique avec un large plateau au Sud et une
se´rie de trois sous-bassins au Nord.
Dans cette partie nous allons pre´senter l’objet de notre e´tude, la Mer de Marmara, et le de´crire
selon diffe´rents points de vue. Nous pre´senterons tout d’abord la formation du pull-apart,
puis la ge´ologie environnante. Nous discuterons ensuite du passage de la branche nord de
la Faille Nord Anatolienne dans le bassin et traiterons de l’enregistrement de la sismicite´ histo-
rique. Puis, nous nous attacherons a` de´crire les diffe´rents bassins la constituant. Nous finirons
cette partie en pre´sentant la Mer de Marmara du point de vue hydrologique et comme lieu
strate´gique pour e´tudier l’histoire des diffe´rentes connexions ayant eu lieu entre la Mer Noire
et la Mer Me´diterrane´e.
2.1.1 La formation de la Mer de Marmara
La re´gion de Marmara constitue une zone de transition entre un mouvement de de´crochement
pur (le passage de la Faille Nord Anatolienne) et un mouvement extensif lie´ a` la zone d’exten-
sion diffuse Ege´enne (Sengo¨r et al., 1985; Flerit et al., 2003). Nous allons a` pre´sent de´tailler les
diffe´rentes e´tapes de formation.
La FNA aurait rejoint l’ouest de la Turquie il y a 5.6 Ma (Armijo et al., 1999; Hubert-Ferrari
et al., 2002; Melinte-Dobrinescu et al., 2009) et se serait ensuite propage´e au niveau du golfe de
Corinthe il y a 1 Ma. Le de´crochement long terme associe´ au passage de la Faille Nord Anato-
lienne s’est superpose´ a` une activite´ plus ancienne d’extension diffuse N/S associe´e au recul
vers le Sud du slab de la subduction Ege´enne (Jolivet et al., 2010).
La Mer de Marmara est un bassin en pull-apart d’e´chelle crustale (Armijo et al., 1999). Au ni-
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FIG. 2.1 – Carte ge´ne´rale de la re´gion de la Mer de Marmara, au Nord-Ouest de la Turquie. Les
principales rivie`res sont indique´es en bleu, les e´le´ments constitutifs de la ge´ographie avoisi-
nante en blanc, le trace´ de la branche nord de la Faille Nord Anatolienne en rouge et les bassins
en vert.
veau de sa terminaison Ouest, la branche nord de la faille qui accommode 80% du de´placement
(McClusky et al., 2000), forme un coude qui modifie localement l’e´tat des contraintes (partie
ouest de la Mer de Marmara). Ce coude est associe´ a` une transpression (cf. chap 1 pour la
de´finition) et est probablement responsable de la barrie`re topographique qui se´pare la Mer de
Marmara de la Mer Me´diterrane´e (Armijo et al., 1999; Yaltirak, 2002). A` 5 Ma, lorsque la faille
atteint la surface, des structures dont le Bassin de Thrace commencent a` eˆtre de´cale´es. C’est le
de´but de la formation de la Mer de Marmara qui forme un relais extensif entre les segments de
Ganos et d’Izmit (Armijo et al., 2002, 2005).
La de´formation long terme du de´crochement de la FNA dont le trace´ n’est pas rectiligne a mis
la zone en re´gime extensif et a abouti a` la formation d’un bassin en pull-apart et donc a` une sub-
sidence. A plus petite e´chelle, il y a d’autres releasing-step over qui sont les bassins en forme
de losange en subsidence (Barka and Kadinsky-Cade, 1988; Barka, 1992; Wong et al., 1995; Ar-
mijo et al., 2002; Carton et al., 2007). Nous pre´senterons ces bassins dans la partie 2.1.4. Enfin,
Armijo et al. (1999) ont reconstruit la Mer de Marmara juste avant la propagation de la FNA
avant l’anticlinal de Gelibolu il y a 5Ma. Cette reconstruction se fonde sur deux hypothe`ses 1/
que la de´formation soit localise´e sur le long terme le long de failles connues (de´placement et
rotation de blocs rigides) 2/ que le de´placement soit paralle`le au trace´ de la FNA (extension et
compression minimise´es).
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FIG. 2.2 – Mode`le de formation de la Mer de Marmara propose´ par Armijo et al. (1999). La
branche Nord de la Faille Nord Anatolienne forme un step-over de 100 km entre les segments
de Ganos et d’Izmit.
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2.1.2 La ge´ologie environnante
Le bassin ou` se localise la Mer de Marmara s’est forme´ sur un environnement he´te´roge`ne
dont nous pouvons distinguer deux parties : une unite´ basale ou socle et une plus re´cente sus-
jacente durant le Ce´nozoı¨que (Yılmaz et al., 1997; Okay and Tu¨ysu¨z, 1999).
L’unite´ basale est constitue´e de quatre blocsmajeurs ayant une ge´ologie diffe´rente qui repre´sente
les sutures des micro-continents qui se sont imbrique´s durant les diffe´rentes phases de ferme-
ture de la Te´thys (Fig. 2.3, Wong et al. 1995). Ils correspondent a` la partie Ouest de la zone
des Pontides dont nous avons parle´ dans le chapitre introductif (Sengo¨r and Yılmaz, 1981;
Yılmaz et al., 1997; Okay and Tu¨ysu¨z, 1999) et sont forme´s de roches me´tamorphiques a` non
me´tamorphiques avec des affleurements d’ophiolites couvrant la pe´riode du Pre´cambrien au
Me´sozoı¨que (Sengo¨r and Yılmaz, 1981; Yılmaz et al., 1997). Les quatre blocs sont (Fig. 2.3) :
le bloc d’Istranca au Nord-Ouest du bassin de Marmara. Il est principalement constitue´ de
granite du Pale´ozoı¨que sur lesquels des conglome´rats puis des roches me´tamorphiques
du Trias se sont de´pose´s (Sengo¨r et al., 1985; Wong et al., 1995). Le bassin de Thrace s’est
forme´ a` cheval sur ce bloc il y a 30 Ma (Yılmaz et al., 1997; Siyako and Huvaz, 2007) et sur
le bloc Sakarya.
le bloc d’Istanbul-Zonjuldak au Nord-Est du bassin de Marmara pre´sente des se´quences de
roches non me´tamorphiques allant du Pre´cambrien au Pale´oce`ne.
le bloc d’Armutlu se situe a` l’Est du bassin de la Mer de Marmara et est compose´ d’une asso-
ciation de roches me´tamorphiques de´pose´es avant le Campanien Supe´rieur (˜71 Ma).
le bloc de Sakarya au Sud du bassin de Marmara constitue le bloc le plus ancien. Ses de´poˆts
sont varie´s pendant la pe´riode Permo-Trias et pre´sentent notamment des roches associe´es
aux marges actives ainsi que des complexes accre´tionaires. Les se´diments du Jurassique
et Cre´tace´ se sont de´pose´s en discordance dessus.
Les deux premiers blocs sont se´pare´s des deux derniers par la suture intra-Pontides dont la
branche Nord de la Faille Nord Anatolienne suit plus ou moins le trace´ (Sengo¨r, 1979; Sengo¨r
and Yılmaz, 1981; Go¨ru¨r et al., 1995; Yılmaz et al., 1997). Cette zone de suture a pu constituer
une zone de faiblesse au niveau de laquelle la Faille Nord Anatolienne s’est localise´e.
Ce socle constitue´ de micro-continents a par la suite e´te´ recouvert de se´diments marins et
de´tritiques me´lange´s a` des roches volcaniques depuis l’Eoce`ne infe´rieur (Fig. 2.3, Okay et al.
1991; Siyako and Huvaz 2007; Yılmaz et al. 2010). Ils peuvent e´galement eˆtre se´pare´s en trois




Ce sont principalement ces se´diments Plio-Quaternaire que nous sommes susceptibles de re-
trouver dans les diffe´rents sous-bassins de la Mer de Marmara (Wong et al., 1995; Okay and
Ergun, 2005; Yılmaz et al., 2010).
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FIG. 2.3 – Carte ge´ologique des alentours de laMer deMarmara (Yılmaz et al., 2010). Les quatre
blocs sont indique´s en trait pointille´s de couleur avec le nom correspondant.
2.1.3 La Faille Nord Anatolienne en Marmara
Le syste`me de faille de la Mer de Marmara toujours un de´bat ?
Le premier facteur d’activite´ sismique en mer de Marmara est la faille Nord Anatolienne.
McClusky et al. (2003) ont montre´ que la branche nord de la FNA accommode la majeure partie
de la de´formation a` une vitesse de 25 mm/an (Reilinger et al., 2006). Avant la campagne MAR-
MARA en 2000, la cartographie pre´cise de la ge´ome´trie et la distribution du syste`me de failles
actives en mer e´tait tre`s approximative par manque de donne´es comple`tes de bathyme´trie.
Apre`s cette mission et avec un meˆme jeu de donne´es, trois mode`les tectoniques ont e´te´ pro-
pose´s. Ces mode`les ont des conse´quences diffe´rentes sur l’e´valuation du risque sismique de la
re´gion. Ces mode`les de´taille´s ci-dessous sont :
– mode`le d’interaction entre la FNA et le domaine E´ge´en : Dans cemode`le, la de´formation
est gouverne´e par l’extension continentale distribue´e de la zone E´ge´enne (Parke et al.,
1999). La Mer de Marmara serait controˆle´e par un syste`me de failles en e´chelon avec une
forte composante normale.
– mode`le en faille unique : Dans cemode`le, le syste`me de faille est de´crit comme le re´sultat
d’un seul segment de faille en de´crochement pur forme´ re´cemment et se substituant a`
une ancienne segmentation (Imren et al., 2001; Le Pichon et al., 2001; Demirbag et al.,
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2003; Rangin et al., 2004). Cette faille unique traversant tout le bassin pourrait de´clencher
des tremblements de terre de magnitude importante (8≥M) et augmenterait le risque
sismique pour Istanbul et les villes avoisinantes.
– mode`le du bassin en pull-apart : Dans ce mode`le, la de´formation rapide est conside´re´e
comme le re´sultat d’un mouvement de´crochant associe´ a` une extension oblique (Armijo
et al., 1999, 2002, 2005; Cormier et al., 2006; Carton et al., 2007). Le syste`me de faille est
interpre´te´ comme un encheveˆtrement de pull-apart avec un partitionnement du mou-
vement. Les diffe´rents step-over contraignent la propagation des ruptures sismiques. La
longueur possible d’une rupture sismique e´tant plus courte, l’ale´a sismique serait plus
faible que dans le sce´nario pre´ce´dent.
Le mode`le d’interaction entre la FNA et le domaine E´ge´en propose´ par Parke et al. (1999)
(Fig. 2.4) repose sur des donne´es de sismique re´flexion. Diffe´rents types de failles y sont carto-
graphie´s (de´crochantes et normales aux extre´mite´s de la Mer de Marmara), des blocs bascule´s
sont de´crits dans la partie sud du bassin et la partie nord du bassin serait marque´e par une sub-
sidence rapide et importante. Cette segmentation du syste`me de faille a e´te´ interpre´te´ comme
l’indication d’une de´formation gouverne´e par une extension continentale distribue´e. Dans ce
mode`le, la pre´sence de la Mer de Marmara serait le re´sultat direct d’une extension N/S pro-
venant de l’interaction entre un de´crochement pur et l’arc helle´nique et constituerait une zone
de transition entre le bloc rigide de la Turquie centrale et le domaine E´ge´en. La de´formation
y serait accommode´e par un syste`me de failles en e´chelon et la Faille Nord Anatolienne serait
de´vie´e vers le Nord du fait que l’extension E´ge´enne se prolonge jusqu’au niveau de la mer de
Marmara.
Le mode`le en faille unique propose´ par Le Pichon et al. (2001) (Fig. 2.5) se base sur l’as-
sociation de donne´es de bathyme´trie et de cine´matique ainsi que sur le postulat, au regard
de la sismicite´ historique re´gionale, que des tremblements de terre de M>7 ne peuvent eˆtre
ge´ne´re´s que par des portions rompues de longueur supe´rieure a` 100 km. Dans ce mode`le, le
Mer de Marmara est conside´re´e comme un bloc rigide (Meade et al., 2002; Le Pichon et al.,
2003) de´limite´ au Nord par une faille unique en de´crochement pur de´nomme´e «Main Mar-
mara Fault » (en rouge sur la Fig. 2.5). Cette faille serait jeune (200 000 ans) et recouperait les
bassins ge´ne´re´s par une extension NNE/SSO ante´rieure. La partie sud du bloc est de´limite´e
par la branche Sud de la Faille Nord Anatolienne (Le Pichon et al., 2003). Un partionnement
aurait lieu entre les deux branches de la Faille Nord Anatolienne.
Le mode`le du bassin en pull-apart a e´te´ en premier propose´ par Barka and Kadinsky-Cade
(1988). Ce mode`le a re´cemment e´te´ re´vise´ par Armijo et al. (1999) (Fig. 2.6) et se base sur les
donne´es de bathyme´trie et de sismique. Dans ce mode`le, les segments en de´crochement fonc-
tionneraient comme des failles de transfert entre les petits bassins en pull-apart constituant la
Mer de Marmara. Ces bassins se situeraient dans un cadre d’une extension plus large forme´
par un bassin en pull-apart d’e´chelle crustale de Marmara entre les segments d’Izmit et de
Ganos. Les petits bassins en pull-apart auraient une subsidence active et seraient profonds de
- 29 -
2.1 La Mer de Marmara : Pre´sentation de l’objet
FIG. 2.4 – Mode`le d’interaction entre La FNA et le domaine E´ge´en propose´ par Parke et al.
(1999). Le re´sultat serait un syste`me de faille segmente´ avec une composante d’extension im-
portante.
FIG. 2.5 – Mode`le en faille unique repris de Le Pichon et al. (2001). La Faille Nord Anatolienne
en mer serait un segment en de´crochement pur sans partionnement du mouvement.
plus de 1000 m. Ils seraient e´galement borde´s par des failles normales au Nord et au Sud. Ce
mode`le pre´voit e´galement un partionnement du mouvement et propose une segmentation en
cinq (fig. 2.6). Le partionnement aurait pour origine une de´viation vers le nord de la FNA au
lieu de suivre la direction pre´dite par son petit cercle. Ce changement de direction a eu pour
conse´quence de former une extension oblique et le mouvement se ferait vers la surface et le
de´crochement se concentrerait vers le Nord.
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FIG. 2.6 – En haut : Mode`le du bassin en pull-apart repris de Armijo et al. (2002). Cette carte
repre´sente la bathyme´trie de la Mer de Marmara ainsi que la segmentation de la Faille Nord
Anatolienne en mer. La Mer de Marmara est forme´e d’une large et peu profonde marge au Sud
et de trois sous-bassins au Nord. Cette zone de de´formation rapide connecte les segments de
Ganos (a` l’Ouest) et Izmit (a` l’Est) a` terre ou` les ruptures des deux derniers grands tremble-
ments de terre (1912 et 1999) sont indique´s sans terminaison en mer. En bas : Segmentation en
Mer de Marmara et noms associe´s. Carte reprise de (Uc¸arkus¸, 2010)
Ce de´bat a en partie e´te´ re´solu par l’e´tude de carottes en mer et la corre´lation des tremble-
ments de terre au travers des bassins de la Mer de Marmara (McHugh et al., 2006). De plus,
Muller and Aydin (2005) ont mode´lise´ les trois sce´narios pre´sente´s du point de vue me´canique
en combinant la segmentation et la de´formation associe´e afin de discriminer le mode`le de seg-
mentation le plus probable (Fig. 2.7). Sa conclusion rejoint celle propose´e par la pale´osismologie
sous-marine. En effet, Muller and Aydin (2005) montrent par la mode´lisation que la ge´ome´trie
de faille propose´e par Armijo et al. (2002) correspond le mieux a` la subsidence observe´e dans
chaque bassin. De plus, il montre que la subsidence localise´e dans les bassins de la Mer de
Marmara peut eˆtre explique´e par une de´formation de´crochante associe´e a` un changement de
direction de la Faille Nord Anatolienne. Enfin, McHugh et al. (2006) concluent de leur e´tude
de carottes se´dimentaires pre´leve´es dans les bassins de Tekirdag˘ et Central que ces bassins
enregistrent uniquement les e´ve´nements dont la rupture est proche. Ils en concluent que la
segmentation en mer peut eˆtre de´termine´e par une e´tude sur un nombre de carottes dense au
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travers du bassin en pull-apart. C’est e´galement le point de vue que nous adoptons.
FIG. 2.7 – Mode`les de de´formation me´caniques obtenus par Muller and Aydin (2005) pour les
trois mode`les de segmentation de faille propose´s pour la Mer de Marmara.
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Enregistrement des tremblements de terre
La re´gion de la Mer de Marmara est une des re´gions les plus sismiquement actives de la
Turquie. Plus de 150 tremblements de terre ont e´te´ re´pertorie´s depuis le 5eme sie`cle avant Je´sus
Christ dans les deux catalogues disponibles (Guidoboni et al., 1994; Ambraseys, 2002). L’enre-
gistrement des de´gaˆts associe´s a` ces se´ismes a e´te´ bien documente´ par la situation strate´gique
de la re´gion pour le commerce depuis le de´but de l’empire romain. Les donne´es historiques
indiquent que la ville d’Istanbul a re´gulie`rement e´te´ se´ve`rement touche´e par des se´ismes des-
tructeurs dont le temps de re´currence varie entre 200 et 300 ans (Ambraseys, 2002).
Cette forte sismicite´ est due a` la ge´ome´trie complexe du passage de la Faille Nord Anatolienne
dans cette re´gion (cf. section pre´ce´dente). Nous ne nous inte´resserons qu’aux se´ismes de ma-
gnitude supe´rieure a` 7 car les variations en termes de contraintes des se´ismes de magnitude
6 sont ne´gligeables compare´s a` la variation des contraintes sur le long terme (Hubert-Ferrari
et al., 2000).
Les tremblements de terre dans la re´gion rompent ge´ne´ralement sur des segments plus petits
(Ambraseys and Jackson, 2000) et ont un temps de re´currence plus court compare´ aux autres
parties de la FNA (Sengo¨r et al., 2005; Fraser et al., 2010). La relaxation non uniforme de la mise
en charge du 18eme sie`cle par les tremblements de terre de 1715 et de mai et aouˆt 1766 a abouti
a` des e´ve´nements isole´s comme le se´isme de 1894 et 1912. La se´quence du 20eme sie`cle n’a pas
rompu enMer deMarmara (Pondard, 2006) mais pourrait se poursuivre enMer. Les catalogues
de sismicite´ fournissent de bonnes donne´es sur les de´gaˆts occasionne´s mais ne sont que par-
tielles du fait de la grande partie submerge´e de la re´gion et ne permettent pas de de´terminer la
localisation exacte de l’e´picentre et la zone de rupture associe´e.
Dans ce paragraphe nous allons lister les tremblements de terre historiques de magnitude
supe´rieure a` 7 qui ont pu et ont duˆ avoir un impact sur la se´dimentation en Mer de Mar-
mara (Tab. 2.1). Pour cela, nous allons les classer par segments ayant rompu selon la sismicite´
historique. Nous n’avons valide´ un tremblement de terre que lorsque deux sources diffe´rentes
en discutent et s’accordent sur la localisation. Pour les autres tremblements de terre, comme
celui de mai 1766, nous avons place´ l’e´ve´nement a` chaque segment suppose´ avoir rompu. Le
tremblement de terre ainsi re´fe´rence´ est indique´ en italique. Nous avons fait de meˆme pour les
sources qui interpre`tent l’une ou l’autre des localisations. Les donne´es de tsunami re´pertorie´es
proviennent de Altınok et al. (2011).
Les donne´es de sismicite´ historique ont depuis e´te´ en partie comple´te´es par des e´tudes de
pale´osismologie. Plusieurs tranche´es ont e´te´ e´tudie´es autour de la Mer de Marmara (Rockwell
et al., 2001; Klinger et al., 2003; Fraser et al., 2010) mais la faible contrainte temporelle obtenue
n’a permis de recouvrer des e´ve´nements que jusqu’au de´but du 15eme sie`cle. Les e´tudes de
pale´osismologie sous-marine (Hiscott and Aksu, 2002; McHugh et al., 2006; Sarı and C¸ag˘atay,
2006; Beck et al., 2007) ont lie´s certaines turbidites enregistre´e a` des tremblements de terre
historiques (McHugh et al., 2006) permettant, ainsi, d’acque´rir de nouvelles donne´es afin de
comple´ter les donne´es de sismicite´ historique.
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Tsunami Felt area Source
Tekirdag˘
484 7.2 40.5 26.6 no large Ambraseys et Ro-
ckwell
1063 7.4 40.7 27.4 no large Ambraseys et
Guibodoni, Ro-
ckwell
1354 7.4 40.7 27.0 no large Ambraseys, Gui-
bodoni, Rockwell
Aug 1766 7.4 40.8 27.4 no large Ambraseys, Ro-
ckwell, Klinger,
Pondard
1912 7.4 40.7 27.2 obs large Ambraseys, Pon-
dard, Aksoy
Central
407 6.8 40.7 28.7 obs small Ambraseys et
Guibodoni
437 6.8 40.8 28.5 no small Ambraseys et
Guibodoni
557 6.9 40.9 28.3 dam small Ambraseys et
Guibodoni
1343 7 40.9 28 dam small Ambraseys et
Guibodoni
1509 7.2 40.9 28.7 dam large Ambraseys et
Guibodoni
may 1766 ? 7.1 Aksoy, Pondard,
Hubert-Ferrari
C¸ınarcık
740 7.1 40.7 28.7 obs large Ambraseys et
Guibodoni
869 7.0 40.8 29.7 no large Ambraseys et
Guibodoni
989 7.2 40.8 28.7 dam Ambraseys et
Guibodoni
1754 6.8 40.8 29.2 obs large Ambraseys
may 1766 ? 7.1 40.8 29 dam large Ambraseys
1894 7.3 40.7 29.6 obs large Hebert, Ambra-
seys
1963 6.4 40.64 29.13 obs local Atlinok
Izmit
68 7.2 40.7 30.0 no large Ambraseys2002
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181 7.3 40.6 30.6 no Ambraseys et
Guibodoni
358 7.4 40.7 30.2 obs large Ambraseys et
Guibodoni
447 7.2 40.7 30.3 dam large Ambraseys et
Guibodoni
478 7.3 40.7 29.8 dam large Ambraseys et
Guibodoni
554 6.9 40.7 29.8 obs small Ambraseys et
Guibodoni
1296 7.0 40.5 30.5 no large Ambraseys et
Guibodoni
1719 7.4 40.7 29.8 no large Ambraseys
1999 7.4 40.73 29.88 obs large
TAB. 2.1: Liste des tremblements de terre historique ayant
affecte´ la Mer de Marmara. Ces tremblements de terre sont
classe´s par segment ayant rompu.
2.1.4 Constitution : les diffe´rents e´le´ments topographiques et tectonique associe´e.
Le relief en Mer de Marmara s’est forme´ par accumulation de tous les mouvements co-
sismiques sur les diffe´rents segments associe´e a` une se´dimentation rapide (1 a` 3 mm/an) (Ar-
mijo et al., 2005; Pondard, 2006). Il en re´sulte une topographie tre`s asyme´trique que nous allons
a` pre´sent de´tailler.
La mer intracontinentale de Marmara est le plus grand des bassins en pull-apart forme´ par le
passage de la faille Nord Anatolienne. Elle s’e´tend sur 170 km de long dans une direction Est-
Ouest et est large de 70 km. La Mer de Marmara est constitue´e du Sud vers le Nord d’une large
plate forme continentale, d’un ensemble de trois sous-bassins se´pare´s par deux hauts topogra-
phiques et d’une deuxie`me plate forme continentale de faible largeur constituant ce que nous
appellerons la partie Nord du bassin de la Mer de Marmara. Cette topographie asyme´trique
est le re´sultat des actions combine´es des variations du niveau marin et de l’activite´ tectonique
durant l’e`re Quaternaire (Smith et al., 1995; Go¨ru¨r et al., 1997). Nous allons a` pre´sent de´tailler
ces deux parties avec un inte´reˆt plus important pour la partie nord du Bassin de la Mer de
Marmara.
Au Sud la plate forme continentale est large de 30 km et ne de´passe pas 100 m de profondeur
(Smith et al., 1995; Ergin et al., 1997). Peu d’escarpements de failles y ont e´te´ observe´s. Trois
escarpements y ont e´te´ ne´anmoins observe´s : deux au niveau de la pe´ninsule de Kapidag˘ et un
plus a` l’ouest (Fig. 2.1). Ces failles sont de type normal et ont une direction ONO/ESE et un
pendage nord. C’est e´galement au niveau de cette plate forme que les apports terrige`nes sont
les plus importants (Ergin et al., 1997). En effet, le syste`me de drainage de la partie sud de la
Mer de Marmara est six fois plus grand que le syste`me de drainage au Nord (Smith et al., 1995)
et le flux se´dimentaire provient de trois rivie`res dont l’exutoire se situe au niveau du plateau
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sud. Ces trois rivie`res sont les rivie`res Simav (Kocasu), Go¨nen et Biga (Fig. 2.1). La premie`re est
la plus importante avec un de´bit de 171 m3.s−1 et un flux se´dimentaire de 61.104 tonnes/an (Er-
gin et al., 1997). Les deux autres ont des de´bits plus faibles (4 m3.s−1) et des flux se´dimentaires
compris entre 5000 et 8000 tonnes/an (Ergin et al., 1997).
La largeur du plateau sud peut ainsi eˆtre explique´e par ces deux processus : l’important flux
se´dimentaire provenant du sud et le syste`me en failles normales a` pendage nord associe´ a` des
demi-grabens. Les demi-grabens borde´s par les failles normales auraient tendance a` retenir les
se´diments et ces derniers formeraient un large plateau surmontant le fond oce´anique (Smith
et al., 1995).
Au Nord la plate forme est large de 10 km et borde trois sous-bassins remplis par plusieurs
kilome`tres de se´diments (Fig. 2.8, Wong et al. 1995; Le Pichon et al. 2001; Armijo et al. 2005).
Les apports terrige`nes en provenance des rivie`res y sont ne´gligeables (Smith et al., 1995; Ergin
et al., 1997).
Ces bassins se de´nomment de l’Ouest a` l’Est Tekirdag˘, Central et C¸ınarcık et sont se´pare´s par
deux hauts topographiques : le Western High et l’Eastern High respectivement a` 700 et 900 m
de profondeur (Wong et al., 1995; Le Pichon et al., 2001; Armijo et al., 2005) assimile´s a` des struc-
tures en push-up (Wong et al., 1995). Les trois bassins ont une forme rhomboe´drique (Barka and
Kadinsky-Cade, 1988; Wong et al., 1995; Okay et al., 1999; Armijo et al., 2002; Carton et al., 2007)
et se sont forme´s le long des segments actifs de la branche Nord de la Faille Nord Anatolienne
(Armijo et al., 1999, 2002). La taille des bassins diminue vers l’Ouest en meˆme temps que leur
profondeur augmente.
Parmi ces bassins, le bassin Central a e´te´ interpre´te´ comme un pull-apart classique (Armijo
et al., 2002) et les deux autres comme des demi-graben triangulaires borde´s par un segment
de la FNA (Seeber et al., 2010). La subsidence y est plus active que dans le reste de la Mer de
Marmara et le de´pocentre de chaque bassin change avec le temps (Seeber et al., 2004; Carton
et al., 2007). Sur toute la largeur de la plateforme nord le relief est peu marque´. A la bordure du
plateau, les bassins sont atteints le long de fortes pentes assimile´es a` des escarpements de faille
(Armijo et al., 2005).
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FIG. 2.8 – Cartographie des depocentres au niveau de chaque bassin de la Mer de Marmara
(repris de Uc¸arkus¸ 2010).
Nous allons a` pre´sent de´crire rapidement chacun des trois bassins du point de vue topogra-
phique.
Le Bassin de Tekirdag˘ se situe le plus a` l’Ouest de la Mer de Marmara et est contigu au Mont
Ganos (924 m) a` l’Ouest et au haut topographique duWestern High a` l’Est. Il forme le plus petit
des trois bassins (40 km de long et 15 km de large (Okay et al., 1999; Seeber et al., 2004)) et celui
qui subside le plus (Seeber et al., 2004; Uc¸arkus¸, 2010). Il est profond de 1100 m. C’est un demi-
graben oblique de direction SO/NE (Seeber et al., 2006). Un glissement de terrain important est
visible a` la terminaison Ouest du bassin (Gaziog˘lu et al., 2005). Le remplissage se´dimentaire est
d’aˆge Plio-Quaternaire (Okay et al., 1999).
Le segment le plus actif de la FNA borde la partie Sud du bassin (Segment de Tekirdag˘, Fig.
2.6,Armijo et al. 2002; Demirbag et al. 2003; Seeber et al. 2004) et se situe au pied d’un escarpe-
ment a` faible pente et coupe´ par de larges canyons sous-marins. Ce segment relie le Segment
de Ganos et le Segment Central en traversant la ride topographique du Western High. L’in-
clinaison progressive du remplissage syn-se´dimentaire indique que le segment Sud domine la
tectonique du Bassin (Seeber et al., 2004).
Un escarpement a` tre`s forte pente long de 35 km borde la partie nord du bassin. A` sa base,
une faille chevauchante est cartographie´e (Armijo et al., 2002; Seeber et al., 2004) dont le rejet
vertical diminue vers l’Est. Cette faille serait une des conse´quence de l’inclinaison des de´poˆts
se´dimentaires au Sud (Seeber et al., 2004) ou du coude compressif (Armijo et al., 2005). Lors du
passage de la FNA au niveau de la discontinuite´ de Ganos, une se´rie de plis a e´te´ forme´e puis
de´cale´e vers l’Ouest (Armijo et al., 2002, 2005). Des failles normales antithe´tiques longues de 1
a` 3 km sont e´galement pre´sentes (Fig. 2.9) et associe´es a` la transpression (Armijo et al., 2005). Le
glissement de type normal est le premier me´canisme responsable du bassin (Wong et al., 1995;
Okay et al., 1999; Armijo et al., 2002).
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FIG. 2.9 – Tectonique du bassin de Tekirdag˘ (repris de Uc¸arkus¸ 2010).
Le Bassin Central se situe entre les bassins de C¸ınarcık a` l’Est et de Tekirdag˘ a` l’Ouest dont
il est se´pare´ respectivement par les hauts topographiques du Eastern High et Western High.
Le bassin, long de 22 km et large de 16 km, est le deuxie`me bassin par sa taille de la Mer de
Marmara. Il est caracte´rise´ par l’emboıˆtement de deux pull-apart dans une structure en « rift-in-
rift » (Armijo et al., 2002, 2005; Pondard, 2006) de´nomme´s outer pull-apart et inner pull-apart
(Fig. 2.10).
Le inner pull-apart, long de 13 km et large de 7 km est conside´re´ comme un pull-apart clas-
sique avec une forme losangique entre deux segments de´crochants se´pare´s de 4 km (Pondard,
2006). Ses bords Nord et Sud sont de´limite´s par des failles normales en e´chelon longues de 1 a`
3 km signalant une extension dans la direction NE/SO indiquant la dominance du mouvement
de´crochant dextre (Fig. 2.10, Armijo et al. 2005). Le bassin est rempli par 6 km de hauteur de
se´diments (Uc¸arkus¸, 2010).
Le bassin externe est lui aussi de´limite´ par des failles normales de direction d’e´cartement
NE/SO. Ces failles sont a` la base d’escarpements de 1 km de haut e´rode´s et draine´s par des
valle´es sous-marines Pondard (2006).
Le Pichon et al. (2001) a quant a` lui interpre´te´ le inner pull-apart comme une structure en
fleur inverse´e e´voluant par rotation anti-horaire ou` les failles normales ne seraient plus actives.
Ne´anmoins la grande e´paisseur de se´diments ainsi que les vitesses de glissement le long de
failles normales (1 a` 6 mm/an) semblent indiquer le contraire.
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FIG. 2.10 – Tectonique du bassin Central et e´le´ments constitutifs (repris de Armijo et al. 2002).
La deuxie`me figure repre´sente l’explication d’un phe´nome`ne de « rift-in-rift » (repris de Pon-
dard 2006)
Le Bassin de C¸ınarcık constitue le plus grand des trois bassins de la partie nord de la Mer
de Marmara. Il est long de 50 km, large de 18 km, profond de 1270 m et est borde´ a` l’Est par le
golfe d’Izmit et a` l’Ouest par le haut topographique du Eastern High qui le se´pare du Bassin
Central. De larges escarpements, coupe´s par des canyons de direction N/S, le limitent par le
Nord et par le Sud. La trace d’une ancienne rivie`re a` me´andres provenant de la plate forme
sud est visible. Elle pourrait constituer le lit d’une rivie`re alimentant la bassin lorsque la Mer
de Marmara e´tait un lac.
Le segment le plus actif de la Faille Nord Anatolienne borde la partie Nord du bassin et se
situe a` la base d’un escarpement long de 40 km et haut de 1000 me`tres forme´ par les se´ismes
re´pe´te´s (Armijo et al., 2002). La direction ge´ne´rale de la bordure nord du bassin est N110 mais
peut eˆtre divise´e en deux segments de la FNA de´limite´s par un coude (40.872◦N ; 28.877◦E) de
la faille (Armijo et al., 2002). A` l’Est de ce coude la direction du segment est N120 et connecte
le segment d’Izmit a` l’Est. Sur ce segment la faille est en e´chelon indiquant un processus de
de´crochement associe´ a` un mouvement extensif (Armijo et al., 2002). Au niveau de la terminai-
son Est un glissement de terrain a e´galement e´te´ observe´ (Le Pichon et al., 2001).
Le segment situe´ a` l’Ouest du coude pre´sente deux traces de failles se´pare´es d’environ 2 km sur
12 km (Armijo et al., 2005). L’une des traces est purement de´crochante, l’autre principalement
extensive indiquant le possible partionnement du glissement ou` le mouvement oblique serait
accommode´ par deux failles paralle`les en surface. Le segment de´crochant a une direction N90
et se connecte a` la partie est du Bassin Central. Une ride de´cale´e y a d’ailleurs e´te´ observe´e
(Armijo et al., 2002). Le bassin est rempli par 6 km de se´diments (Carton et al., 2007)
La partie sud du bassin de C¸ınarcık est moins escarpe´e, plus irre´gulie`re et est borde´e par le
Southern C¸ınarcık Segment de direction N100. Ce segment est extensif (Parke et al., 1999). Une
se´rie de failles en e´chelon sont e´galement visibles au SE (Fig. 2.11, Armijo et al. 2002).
Un syste`me en transtension semble gouverner la tectonique actuelle du bassin entre deux seg-
ments de´crochants (Izmit et segment a` l’Ouest du coude).
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FIG. 2.11 – Tectonique du bassin de C¸ınarcık (repris de Armijo et al. 2002; Carton 2005).
2.1.5 Une porte entre la Mer Noire et la Mer Me´diterrane´e
La Mer de Marmara connecte la Mer Noire a` la Mer Ege´e au travers de deux de´troits peu
profonds : le de´troit du Bosphore et le de´troit des Dardanelles (respectivement 45 m et 80 m de
profondeur, Fig. 2.1). A` courte e´chelle de temps, les variations du niveau marin sont controˆle´es
par les changements climatiques et ont modifie´ la nature des connexions entre les trois mers.
Durant les pe´riodes glaciaires, les hauteurs d’eau de la Mer Ege´e et de la Mer Noire restent en-
dessous de la profondeur des de´troits et isolent les Mers de Marmara et Noire qui deviennent
de grands lacs saumaˆtres (Ryan et al., 1997; Aksu et al., 1999). Lors des pe´riodes interglaciaires,
le niveau global marin remonte et les trois mers peuvent eˆtre a` nouveau reconnecte´es instaurant
un syste`me de flux a` deux couches au niveau du bassin deMarmara (Bes¸iktepe et al., 1994). Les
se´diments qui se de´posent au niveau des bassins de laMer deMarmara enregistrent demanie`re
tre`s sensible ces e´changes. Par des mesures de δ18O sur des spe´leothe`mes localise´s dans une
grotte au niveau de laMerNoire et pouvant enregistrer toutes les variations des eaux de surface
de cette dernie`re, Badertscher et al. (2011) a pu de´terminer que 12 reconnexions entre la Mer
Noire et la Mer Ege´e avaient eu lieu sur les derniers 670 000 ans. La dernie`re reconnexion date
de 9.4 kyr BP (C¸ag˘atay et al., 2000; Major et al., 2006; Vidal et al., 2010; Badertscher et al., 2011).
A` l’e´chelle des temps ge´ologiques c’est cependant la tectonique qui controˆle la dynamique des
connexions au niveau du de´troit des Dardanelles (Yaltirak and Alpar, 2002).
Depuis la dernie`re reconnexion, un syste`me permanent de flux d’eau a` deux couches s’est mis
en place dans laMer deMarmara (Fig. 2.12) caracte´rise´ par un flux de direction S/SO provenant
de la Mer Noire et une flux contraire de direction NE provenant de la Mer Ege´e. Ces deux
courants ont des caracte´ristiques tre`s diffe´rentes. En effet, comme l’hydrologie de le Mer Noire
est domine´e par les apports des grands fleuves europe´ens (Badertscher et al., 2011), le flux
entrant enMer deMarmara en provenance de laMerNoire pre´sente une salinite´ assez faible (de
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FIG. 2.12 – Mode`le en flux a` deux couches dans la Mer de Marmara. Repris de Bes¸iktepe et al.
(1994)
l’ordre de 20h) et une tempe´rature comprise entre 5 et 10 ◦C (C¸ag˘atay et al., 2000; Aksu et al.,
2002a). Au contraire, le flux provenant de la Mer Ege´e pre´sente une salinite´ plus importante
(39h) et une tempe´rature plus e´leve´e comprise entre 15 et 20◦C (C¸ag˘atay et al., 2000; Aksu
et al., 2002a). De plus, la vitesse du courant en provenance du de´troit du Bosphore est plus
rapide (10 a` 30 cm/s) que le flux provenant du de´troit des Dardanelles (5 a` 25 cm/s) (Aksu
et al., 2002a). La vitesse dans les de´troits est de 50 a` 300 cm/s dans le de´troit des Dardanelles
et de 20 a` 150 cm/s dans le de´troit du Bosphore (Ozsoy et al., 1998). Enfin, Le de´bit annuel
provenant de la Mer Noire est de 600 km3.an−1 tandis que le de´bit annuel de la mer Ege´e est
deux fois moindre (Ozsoy et al., 1998).
Du fait de sa faible salinite´, le courant de la Mer Noire ne circule que sur les premiers 100 m de
profondeur de la mer de Marmara tandis que le courant provenant de la Mer Ege´e plonge sous
le premier (Aksu et al., 2002b). La pycnocline re´sultante a e´te´ positionne´e a` 25 m de profondeur
(Unluata et al., 1990; Ergin et al., 1997; C¸ag˘atay et al., 2000; Vidal et al., 2010). Sous cette limite,
l’oxyge`ne dissous diminue de 7 mg/L a` 1 mg/L (C¸ag˘atay et al., 2000).
Dans le cadre de notre e´tude, les carottes n’e´chantillonnent qu’au maximum les derniers 10 000
ans de l’enregistrement se´dimentaire des diffe´rentes connexions. Afin de mieux contraindre
l’e´tat hydrologique actuel ainsi que les possibles variations associe´es a` la reconnexion, nous
allons a` pre´sent de´tailler l’histoire de cette dernie`re reconnexion a` partir de 25 kyr BP (Fig.
2.13).
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Histoire de la dernie`re reconnexion depuis 25 kyr BP
– Entre 25 a` 18 kyr BP peu de variations sont enregistre´es et la Mer deMarmara est dans un
e´tat hydrologiquement stable. Le calcul du δ18O sur des ostracodes indique que la Mer
Noire se de´verse en Marmara (Vidal et al., 2010),
– Entre 18 et 16 kyr BP le δ18O des ostracodes chute brutalement indiquant une fonte im-
portante des glaciers en Eurasie (appele´ e´ve´nement de Heinrich) (Bahr et al., 2005; Major
et al., 2002). La Mer Noire et la Mer de Marmara sont connecte´es entre elles,
– Entre 16 a` 12.8 kyr,
– entre 16 et 14.7 kyr BP le climat est chaud et humide (pre´ Bølling-Allerød pe´riode) (Tze-
dakis et al., 2004) accentuant le ratio e´vaporation sur pre´cipitation. La mer deMarmara
est toujours un lac (McHugh et al., 2008) et le δ18O des ostracodes de la Mer Noire est
identique a` celui de la Mer de Marmara indiquant une connexion entre les deux mers
(Vidal et al., 2010) et augmente jusqu’a` 14.7 kyr BP. Cette augmentation et cette valeur
identique de rapport isotopique entre les deux mers sont explique´es par une augmen-
tation des pre´cipitations re´gionales et ou` l’e´change existant entre les Mers Noire et de
Marmara permet d’homoge´ne´iser la valeur du δ entre ces deux bassins (Vidal et al.,
2010).
– 14.7 kyr BP correspond a` la premie`re reconnexion marine de la Mer Ege´e en Mer de
Marmara marque´e par une augmentation du Sr (Vidal et al., 2010). Cette incursion a
e´galement e´te´ pre´dite dans les mode`les climatiques re´gionaux de variation du niveau
marin (Lambeck et al., 2007).
– entre 14.7 et 12.8 kyr BP, l’influence des deux Mers en Mer de Marmara est indique´e
par la pre´sence d’ostracodes saumaˆtres. Cette salinification du bassin est progressive
et graduelle (sur 1 kyr) (C¸ag˘atay et al., 2000) car la Mer Noire se de´verse e´galement
dans la Mer de Marmara avec un flux d’eau important (Vidal et al., 2010).
– La pe´riode 12.8 kyr BP a` 11.5 kyr BP correspond au Younger Dryas caracte´rise´ par une
diminution des tempe´ratures (Sperling et al., 2003; Vidal et al., 2010). L’e´vaporation dimi-
nue et la Mer de Marmara pre´sente une forte augmentation de matie`re organique d’ori-
gine terrestre (Sperling et al., 2003). Major et al. (2006) and Eris¸ et al. (2007) ont montre´
que les eaux de la Mer Noire atteignent un haut niveau et que la connexion avec la Mer
de Marmara perdure.
– A` partir de 11.5 kyr BP jusqu’a` 9.4 kyr BP la salinite´ des eaux de surface augmente de
manie`re tre`s importante et la Mer Noire a une tre`s faible influence sur l’hydrologie de la
Mer de Marmara (Vidal et al., 2010). De plus, l’e´tude de carottes en Mer Noire montre
l’influence de changement de sources approvisionnant le bassin sans trace d’influence
marine (Major et al., 2006)
– de 9.4 kyr a` aujourd’hui la reconnexion de la Mer Noire est observe´e par l’augmentation
du Sr et par le changement d’assemblage des mollusques (Sperling et al., 2003; Bahr et al.,
2005; Major et al., 2006).
Pour conclure cette partie, deux unite´s stratigraphiques sont ge´ne´ralement observe´es pour
la pe´riode Holoce`ne :
– une unite´ marine compose´e d’une faune de type me´diterrane´en euryhalin, de forami-
nife`res, d’oursins (echinodermes) ainsi que de deux couches de saprope`les,
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FIG. 2.13 – Re´sume´ des diffe´rentes e´tapes de connexions entre les Mer Noire, de Marmara et
Ege´e (repris de Vidal et al. 2010)
– une unite´ lacustre constitue´e de boues lamine´es et d’une faune typique de la Mer Noire.
L’e´tude des variations des diffe´rentes connexions apporte des connaissances sur les change-
ments environnementaux qui ont lieu au niveau de la Mer deMarmara. Ces changements envi-
ronnementaux peuvent avoir une signature dans les assemblages de lamine´ralogiemagne´tique
ou eˆtre a` l’origine de de´poˆts saprope´liques.
Dans la partie suivante nous allons de´tailler le socle de connaissance ne´cessaire a` avoir afin
d’e´tudier les carottes de laMer deMarmara selon les diffe´rents the`mes aborde´s. Nous pre´sente-
rons tout d’abord les diffe´rents types de de´poˆts qui peuvent eˆtre enregistre´s dans des se´diments
marins puis discuterons du phe´nome`ne de diagene`se et de formation de saprope`les.
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2.2 Etat des connaissances
2.2.1 Se´dimentation sous-marine : diffe´rents processus de de´poˆt
La se´dimentation des particules en milieu marin peut s’effectuer selon deux processus : la
de´cantation ou` la vitesse de chute de la particule de´pend de la loi de Stokes, des courants et
de la salinite´ et les e´coulements gravitaires ou` le transport et de´poˆt du se´diment se fait essen-
tiellement par la gravite´. C’est ce dernier processus qui est le moteur principal du transport
se´dimentaire sous-marin (Bearman and Team, 1989) et auquel nous allons nous inte´resser dans
le cas de l’observation de la se´dimentation associe´e aux tremblements de terre. Ces de´poˆts
e´ve´nementiels sont susceptibles de contribuer de manie`re significative au remplissage des bas-
sins se´dimentaires (Canals et al., 2004) et peuvent eˆtre occasionne´s et enregistre´s dans un bassin
de`s que le se´isme atteint une magnitude de moment de 5 ou 6, ou une intensite´ supe´rieure a` VI
(Inouchi et al., 1996; Jibson, 1996).
Les de´poˆts e´ve´nementiels peuvent s’exprimer sous deux formes dans les se´diments qui les
enregistrent (Chapron et al., 1999; Beck, 2009) :
– sous forme de perturbations directes ou in situ de´finies comme une de´formation au sein
meˆme du se´diment forme´es dans notre cas par l’onde sismique,
– sous forme de perturbations indirectes de´finies comme un remaniement gravitaire in-
cluant l’apport de mate´riel e´tranger.
Quel que soit le type de perturbations, ces dernie`res peuvent toutes eˆtre identifie´es et ca-
racte´rise´es par diffe´rentesmesures de granulome´trie, de susceptibilite´ magne´tique, de ge´ochimie
ou d’imagerie.
2.2.2 Les perturbations directes, in-situ
Les lique´factions, les structures de boudinage, de “ball and pillow” ou les slumps appar-
tiennent aux perturbations dites directes. Ce sont des structures de de´formation qui se situent
a` l’inte´rieur meˆme du se´diment. Nous allons les pre´senter succinctement.
Les lique´factions sont le re´sultat de la vibration des se´diments lors du passage des ondes
d’un tremblement de terre de magnitude e´leve´e (M 5.5 - 6) (Rodrı´guez Pascua et al., 2003;
Obermeier et al., 2005). Les lique´factions sont de´finies comme la transformation d’un mate´riel
sature´ en eau a` un solide dans un e´tat lique´fie´ suite a` l’augmentation de la pression de fluide. La
contrainte cisaillante qui est a` l’origine des lique´factions sismiques (Figure. 2.2.2) est relie´e a` la
propagation des ondes sismiques au travers de la colonne se´dimentaire (Obermeier et al., 2005).
Elles correspondent a` une perte de re´sistance dans le mate´riel non cohe´sif lorsque l’augmenta-
tion de la pression interstitielle devient e´gale ou supe´rieure a` la charge lithostatique (Chapron
et al., 1999).
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FIG. 2.14 – Sche´ma en coupe expliquant le processus de formation des lique´factions associe´es au
passage d’une onde sismique en fonction du temps et de l’e´nergie de propagation de l’e´picentre
a` la colonne se´dimentaire. σ′0 repre´sente la contrainte initiale associe´e a` la surcharge verticale
et τh la contrainte cisaillante horizontale associe´e au passage de l’onde sismique. Repris de
(Obermeier et al., 2005)
Les lique´factions sont favorise´es par (Chapron et al., 1999; Obermeier et al., 2005) :
– la granulome´trie (les sables fins facilitent la formation),
– la faible cohe´sion des se´diments,
– le taux de se´dimentation,
– les proprie´te´s des se´ismes (foyer, magnitude),
– la saturation en eau
FIG. 2.15 – Image de lique´faction pre´sente dans la carotte Klg04 a` 130 cm de profondeur du
tronc¸on 2.
Les boudinages correspondent a` des lamines de se´diments fortement resserre´es par endroits
(Figure 2.16). Ils apparaissent sous un champ de contrainte extensif relie´ au glissement des
failles principales d’un bassin a` la suite de plusieurs chocs sismiquesmineurs sur des se´diments
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lamine´s plus ou moins lithifie´s (Calvo et al., 1998; Rodriguez-Pascua et al., 2000).
FIG. 2.16 – Image au rayon X d’une structure de boudinage pre´sente dans la carotte MD2431
situe´e au niveau du Bassin Central. L’image est reprise de Beck et al. (2007)
Les slumps sont des mouvements de masses se´dimentaires cohe´rentes sur une surface ba-
sale cisaillante nette (ge´ne´ralement un plan de stratification), limite´s par des plans de rup-
ture distincts (Mulder and Cochonat, 1996). Ils sont ge´ne´ralement de´finis comme un cisaille-
ment rotationnel (le rapport entre la profondeur et la longueur du glissement est supe´rieur
a` 0.33) (Skempton and Hutchinson, 1969; Mulder and Cochonat, 1996) et se caracte´risent par
une couche de silt oblique sans proprie´te´ particulie`re (susceptibilite´ magne´tique, ge´ochimie)
(Schnellmann et al., 2002; St-Onge et al., 2004). Ces de´placements sont d’e´tendue limite´e.
Lorsque la de´formation devient suffisamment importante, avec notamment une lique´faction
partielle de la masse par des pressions de fluide interstitiel e´leve´es, la masse de se´diments
quitte le domaine des slides/slumps et se transforme en coule´e de de´bris (Mulder and Cocho-
nat, 1996).
Sept crite`res ont e´te´ propose´s pour relier une perturbation directe a` un tremblement de terre
(Chapron et al., 1999) :
– la proximite´ d’une zone sismiquement active (se´isme de magnitude de moment de 5 mi-
nimum ou intensite´ VI),
– la pre´sence de mate´riel non cohe´sif et donc lique´fiable,
– la pre´sence de structures internes dans les niveaux perturbe´s pouvant sugge´rer une lique´faction,
– la limitation a` un seul niveau stratigraphique des de´formations,
– la similarite´ avec les structures de´crites suite a` des e´ve´nements historiques,
– la corre´lation a` l’e´chelle du bassin se´dimentaire de ces niveaux perturbe´s,
– l’absence d’influence de la pente, de remaniements gravitaires, ou de processus biolo-
giques.
Calvo et al. (1998); Rodriguez-Pascua et al. (2000) ont e´galement discute´ de l’apparition de ces
perturbations directes en lien avec unemagnitude demomentminimumpour les tremblements
de terre. Ils ont conclu que ces structures apparaissent de`s que le se´isme atteint une magnitude
minimum de 5.
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2.2.3 Les perturbations indirectes
Les perturbations indirectes sont associe´es aux processus de remaniement gravitaires (glis-
sement de terrain, etc.) provoque´s notamment au passage d’une onde sismique ou a` un tsu-
nami (Chapron et al., 1999). Parmi ces perturbations on compte les de´poˆts chaotiques, les ho-
moge´nites et les turbidites. Les deux dernie`res sont diffe´rentiables par leur proprie´te´s texturales
et structurales (Sturm et al., 1995).
Les de´poˆts chaotiques
forment des de´poˆts fortement perturbe´s et constitue´s de sable et de silt sans structure
se´dimentaire.
Les homoge´nites
ont e´te´ pour la premie`re fois de´crites par Kastens and Cita (1981) et sont le seul des proces-
sus gravitaires automatiquement associe´ a` un tremblement de terre ou a` un tsunami. Elles sont
compose´es de trois unite´s granulome´triques (Figure 2.18) :
– la premie`re est constitue´e de particules grossie`res (sables ou silt) formant la base e´rosive
de la structure,
– la seconde est une unite´ silteuse et argileuse homoge`ne en contact avec la base e´rosive
et contenant quelques de´bris organiques. Cette partie forme le corps de l’homoge´nite
et est sa caracte´ristique principale : la granulome´trie, la susceptibilite´ magne´tique et la
ge´ochimie y sont constantes,
– la troisie`me constituant le haut de la structure finement argileuse et sans structures se´dim-
entaires.
Une homoge´nite se forme sous l’action combine´e d’un glissement gravitaire et d’une oscillation
(Beck et al., 2007; Beck, 2009) et cela en plusieurs e´tapes :
1. Le se´isme a lieu et occasionne une de´stabilisation des pentes,
2. un e´coulement gravitaire se de´clenche sous la forme d’un courant de turbidite´ dont les
se´diments les plus gros se de´posent en premier au fond du bassin
3. l’oscillation de la colonne d’eau empeˆche une de´cantation classique des se´diments et ho-
moge´ne´ise le de´poˆt des se´diments.
Une homoge´nite apparaıˆt donc avec un facie`s transparent sur les profils sismiques (Figure 2.17,
Kastens and Cita 1981).
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FIG. 2.17 – Profil sismique du bassin central de la mission Marmascarps 2002. 3.5kHz Ligne
CB3. Une homoge´nite y est apparente (indique´e avec Hmg). Image reprise de Beck et al. (2007);
Pondard (2006)
FIG. 2.18 – Exemple de la structure d’une homoge´nite sur une des carottes (Klg02) e´tudie´e du-
rant la the`se. Le log de la carotte est repre´sente´ a` gauche, suivi de la granulome´trie et du rapport
Fe/Ca. La base e´rosive (1) est caracte´rise´e par un pic de sable et un pic du classement. La base
est surmonte´e du corps de l’homoge´nite (2) de´fini par une homoge´ne´ite´ de la granulome´trie.
Enfin, le haut de la turbidite (3) est caracte´rise´ par une augmentation de la quantite´ d’argiles.
Les turbidites
Les turbidites ont e´te´ associe´es pour la premie`re fois a` un tremblement de terre suite au
se´isme de 1929 de Grand Banks au Canada (Heezen and Ewing, 1952). Elles ont une signature
granulome´trique bien distincte des homoge´nites (Figure 2.19, Sturm et al. 1995). Leur de´poˆt
est constitue´ d’une base e´rosive (ge´ne´ralement sableuse) surmonte´e de silt et argiles dont la
taille de´croıˆt re´gulie`rement et contenant des coquillages de zones peu profondes (Sturm et al.,
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1995). Chaque turbidite est constitue´e de deux parties. Une partie dite allochtone (se´diments
qui proviennent de diffe´rents types d’apports exte´rieurs au bassin (e´oliens, gravitaires, ruis-
sellement)) constituant la premie`re couche au-dessus de la base e´rosive de l’e´ve´nement et
constituant la suite de l’apport se´dimentaire externe. L’autre partie est dite autochtone (les
se´diments se sont forme´s sur place sans apport exte´rieur (de´composition de la matie`re orga-
nique, mine´raux authige`nes)). L’apport autochtone provient principalement de la remise en
suspension des se´diments les moins cohe´sifs de´pose´s avant le passage de la turbidite et se re-
trouvent me´lange´s au corps de la turbidite.
Elles se de´posent en l’espace de quelques heures a` quelques jours et leur e´paisseur peut va-
rier de quelques centime`tres a` plusieurs me`tres (Foucault and Raoult, 2005). La se´quence tur-
biditique de Bouma (Bouma et al., 1962) de´crit une se´quence turbiditique comple`te. Elle est
constitue´e de 5 facie`s ayant un granoclassement normal de la base au sommet (Figure 2.20).
FIG. 2.19 – Diffe´renciation granulome´trique entre une homoge´nite (a` droite) et une turbidite (a`
gauche). Cette figure a e´te´ reprise de Bertrand (2005).
FIG. 2.20 – Se´quence turbiditique de Bouma.
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Cette turbidite parfaite n’est cependant que rarement retrouve´e dans son entier (Bouta-
reaud, 2003) et le fait de ne pas la retrouver entie`rement est un crite`re de reconnaissance de
sismoturbidites (Nakajima and Kanai, 2000). Apre`s ce de´poˆt e´ve´nementiel, la se´dimentation
he´mipe´lagique peut reprendre.
Contrairement aux homoge´nites, les de´poˆts turbiditiques peuvent provenir de nombreux phe´no-
me`nes (Adams, 1990; Goldfinger et al., 2003; Goldfinger, 2011) :
– les ondes de tempeˆte,
– les grands tremblements de terre,
– les tsunamis,
– l’instabilite´ de pente associe´e a` une mise en charge se´dimentaire dans une pente ou un
talus,
– les glissements (de tout ou partie d’un prisme d’accre´tion, ae´riens ou sous-marins),
– les e´ruptions volcaniques,
– les courants hyperpycnaux de crues
Les courants hyperpycnaux sont des courants ou` la masse d’eau est charge´e en se´diments en
suspension dont la densite´ est supe´rieure a` celle de l’eau (Mulder et al., 2003). Ces courants
correspondent a` des e´coulements associe´s a` des rivie`res en crue (Mulder et al., 2003). Elles se
distinguent facilement des sismoturbidites enmilieumarin (Nakajima and Kanai, 2000; Mulder
et al., 2003) par leur variation granulome´trique (plus de fluctuations dans une sismoturbidite),
le nombre de sources se´dimentaires (par exemple la rivie`re est la source du courant hyperpyc-
nal), les structures se´dimentaires (plus re´gulie`res dans les courants hyperpycnaux).
Crite`res de reconnaissance des sismoturbidites De manie`re ge´ne´rale, il existe diffe´rentes
me´thodes et tests pour distinguer une turbidite associe´e a` un tremblement de terre d’une autre
turbidite. En pale´osismologie deux tests peuvent eˆtre utilise´s :
1. le test de la synchronicite´, ou` l’e´tendue spatiale de la turbidite au travers du bassin est
analyse´e. Une sismoturbidite a en ge´ne´ral une e´tendue beaucoup plus importante qu’une
turbidite provenant d’un autre phe´nome`ne et son de´poˆt est synchrone dans tout le bassin
2. le test se´dimentologique ou` la signature des facie`s et e´ve´nements est analyse´ afin de
corre´ler stratigraphiquement les de´poˆts individuels. Les de´poˆts se´dimentaires associe´s
aux tremblements de terre peuvent eˆtre diffe´rencie´s des autres processus de de´poˆt cite´s
plus haut. Ils ont en effet une signature spe´cifique dans les parame`tres qui de´finissent et
de´crivent les turbidites (Gorsline et al., 2000; Nakajima and Kanai, 2000; Shiki et al., 2000;
Beck et al., 2007; McHugh et al., 2011).
Nous allons consacrer le paragraphe suivant a` de´crire ces diffe´rents crite`res de reconnaissance.
Ils sont importants car permettent de valider les deux tests constituant la base de la de´marche
d’e´tude de pale´osismologie marine.
Le premier parame`tre de distinction des sismoturbidites est le volume de se´diments mobilise´
qui peut eˆtre quatre a` cinq fois plus important pour une sismoturbidite que pour une turbi-
dite classique (Gorsline et al., 2000). Ce sont ne´anmoins les parame`tres granulome´triques qui
constituent la base de la reconnaissance d’une sismoturbidite. Nous allons a` pre´sent les de´crire
puis expliquer les diffe´rents me´canismes expliquant leur formation.
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Caracte´ristiques granulome´triques Une sismoturbidite est tout d’abord caracte´rise´e par
la co-de´position des sables, silt et argiles (Shiki et al., 2000). Ce de´poˆt amalgame´ comprend des
se´quences de structures irre´gulie`res, des fluctuations de la granulome´trie ainsi que des change-
ments de composition abrupts et variables entre chaque e´tape de l’e´ve´nement (Nakajima and
Kanai, 2000). Un e´ve´nement est ge´ne´ralement caracte´rise´ par (1) une base e´rosive de forme plus
ou moins ondule´e (Figure 2.21, Nakajima and Kanai 2000; Shiki et al. 2000; Beck et al. 2007), (2)
une structure des se´diments pre´serve´e et sans trace de bioturbation, (3) la pre´sence de de´bris
organiques et de foraminife`res calcaire indiquant une provenance des se´diments de niveaux
peu profonds (Shiki et al., 2000; Beck et al., 2007) et (4) une quantite´ d’argiles importante sur
l’e´paisseur de la turbidite (Shiki et al., 2000).
La granulome´trie d’une turbidite forme´e par le passage d’une onde sismique se pre´sente
FIG. 2.21 – Exemple de base e´rosive pre´sente dans la carotte Klg03 a` 130 cm de profondeur.
FIG. 2.22 – Exemple de variation granulome´trique d’une sismoturbidite. Les variations au sein
de l’e´ve´nement se font par paliers.
ge´ne´ralement sous forme de deux couches (two layers flow) (Shiki et al., 2000) : une couche
sableuse formant la base e´rosive de la turbidite et une couche plus silteuse de grande e´paisseur
(quelques centime`tres jusqu’a` 20 cm Nakajima and Kanai 2000) et avec de nombreuses fluc-
tuations. De la base e´rosive, constitue´e de grains de sable grossiers, la granulome´trie de´croıˆt
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de manie`re plus ou moins graduelle jusqu’en haut de la turbidite (Nakajima and Kanai, 2000;
Shiki et al., 2000). A` chaque transition, la distribution granulome´trique change tre`s rapidement
(Shiki et al., 2000).
Le lit caracte´risant la base de l’e´ve´nement voit son pourcentage de sable augmenter tre`s rapi-
dement et est suivi de silt en laminations croise´es (Tc de Bouma) puis de sable en laminations
paralle`les (Tb) (Nakajima and Kanai, 2000). La base du lit pre´sente e´galement des laminations
distordues contenant des petits galets et graviers me´lange´s au sable (Shiki et al., 2000). Les la-
minations sableuses et silteuses sont incline´es de manie`re ale´atoire et discontinue (Shiki et al.,
2000). En dessous de chaque lit sableux, le pourcentage de sable de´croıˆt ensuite rapidement. La
quantite´ importante d’argile au sein d’une sismoturbidite est e´galement grand. En effet, meˆme
au niveau de la couche sableuse ou` le niveau d’argile est normalement bas, les valeurs peuvent
atteindre 10% de repre´sentation sur la quantite´ totale. De plus, le contenu en argile augmente
ensuite rapidement dans la partie basse de la sous-couche silteuse (de 20 a` 25% du mate´riel
total) (Shiki et al., 2000).
La distribution des sismoturbidites est parfois bimodale (Nakajima and Kanai, 2000; Shiki et al.,
2000) avec une me´diane qui varie entre 6.75 et 7.34 phi. La partie haute d’une sismoturbidite
est quant a` elle homoge`ne et contient peu de sable (<1.2 % Nakajima and Kanai 2000). Ces
niveaux pre´sentent cependant de fortes teneurs en eau.
La distribution de taille grossie`re a` fine dans les lits silteux est le re´sultat d’un classement lors
de la de´position d’un flux en suspension combine´ avec une contrainte cisaillante au niveau du
sol (Nakajima and Kanai, 2000). Les allures de contenu en sable et eau sont inverse´es, il y a
une rupture distincte de granulome´trie entre les couches ainsi que des changements abrupts
de composition des sables avec des fluctuations tout le long de l’e´ve´nement. Entre deux sous-
couches, des intervalles tre`s fins de sable sont pre´sents. Les deux sous-couches ont une signa-
ture granulome´trique distincte (Shiki et al., 2000) :
– marque´e par un changement rapide au travers de petits intervalles
– par une distribution normale des sables fins dans la partie sableuse de la sous-couche et
une non variation de la distribution modale des tailles dans les diffe´rents horizons
– dans les autres sous-couches, la distribution modale se de´cale vers les grains plus fins
– le de´calage progressif vers les tailles plus fines granulome´triques dans et au-dessus des
petits intervalles tend a` instaurer une distribution graduelle positive dans la partie infe´rieure
de la couche de silt
Enfin, la pre´sence (1) de petits e´chappement de fluide en “vein structure”, (2) de structures en
flaser bed indiquant un mouvement oscillant, (3) de ruptures horizontales et un de´placement
vertical dans les veines, (4) les lique´factions et (5) l’assemblage de tous ces parame`tres sont
e´galement des indicateurs de reconnaissance de sismoturbidite (Beck et al., 2007).
Processus de formation La particularite´ du de´poˆt en deux sous-couches propose´ par Shiki
et al. (2000) peut eˆtre explique´e par la formation d’un courant dense a` la transformation d’un
slump en flux de densite´ puis en courant de turbidite´ (Nakajima and Kanai, 2000; Shiki et al.,
2000). Ce courant de turbidite´ dense s’e´tale ensuite sur le bassin plat puis s’arreˆte rapidement
formant ainsi une turbidite compose´e de deux parties :
1. un corps principal dense et sableux sans structure et dont la granulome´trie change gra-
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duellement (Figures 2.23, 2.19). Son de´poˆt est rapide associe´ au changement de pente
important existant entre le plateau continental et le bassin. La composition des sables des
turbidites sugge`re e´galement que la source se´dimentaire est un “mass failure deposit”
(Nakajima and Kanai, 2000).,
2. un nuage calme en suspension constituant la partie haute de la turbidite peu de temps
apre`s le de´poˆt sableux. Ce nuage peut couvrir une plus grande distance que le corps
de la turbidite et se de´pose en plus de temps. Le de´poˆt du nuage en suspension est
constitue´ d’une distribution granulome´trique en sous-couches silteuses. Les fluctuations
du contenu en argile et la distribution granulome´trique correspondent a` une succession
de turbidites boueuses non visible a` l’oeil nu ou alors correspondraient aux restes d’un
nuage turbiditique inhomoge`ne. Cela semble assez naturel si on conside`re qu’il y a un
bon me´lange entre les sables provenant de la coˆte et des boues provenant des pentes
sous-marines (Shiki et al., 2000).
De plus Nakajima and Kanai (2000) explique que la distribution late´rale du flux de de´bris est
domine´e par la quantite´ de boue dans les pentes.
Enfin, on peut distinguer les turbidites proximales des turbidites distales (Shiki et al., 2000;
McHugh et al., 2011). Les turbidites distales sont ge´ne´ralement constitue´es de couches de
silt sans pic de sable caracte´ristique. Elles pourraient correspondre au nuage supe´rieur d’un
e´coulement turbiditique.
Nous venons de de´crire les diffe´rents parame`tres de distinction d’une sismoturbidite sur
la base des variations granulome´triques. Ces derniers sont ne´anmoins insuffisants pour re-
connaıˆtre sans ambiguı¨te´ les sismoturbidites (Masson et al., 2011). Il faut alors utiliser le crite`re
de synchronicite´ des e´ve´nements sur diffe´rents sites au travers d’une structure donne´e pour
enlever cette ambiguı¨te´ (Goldfinger, 2011). A cela s’ajoutent d’autres crite`res de reconnaissance
tels (Jibson, 1996; Chapron et al., 1999) une large distribution spatiale des de´poˆts se´dimentaires,
une zone sismoge´nique proche ou encore le lien du de´poˆt avec un se´isme connu (i.e. datation
etc.) impliquant de travailler dans une zone avec une sismicite´ historique connue.
Enfin, ces dernie`res anne´es plusieurs auteurs se sont attache´s a` e´tudier l’impact des tremble-
ments de terre sur la se´dimentation au niveau de la Mer de Marmara (McHugh et al., 2006;
Sarı and C¸ag˘atay, 2006; Beck et al., 2007) comme nous allons le faire. Ils en ont conclu que la
se´dimentation y e´tait principalement controˆle´e par les tremblements de terre.
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FIG. 2.23 – Mode`le de de´position des turbidites avec classement granulome´trique
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2.2.4 La diagene`se et la formation de saprope`les
Lors des connexions entre les Mers Noire et Me´diterrane´e, la mise en place de flux a` deux
couches en Mer de Marmara favorise la stratification verticale ainsi que la de´gradation de la
matie`re organique en milieu anoxique au niveau du fond marin. Dans la partie suivante nous
allons discuter du phe´nome`ne de diage´ne`se et de la diage´ne`se pre´coce et notamment du point
de vue de son expression magne´tique. Nous discuterons ensuite de la formation des saprope`les
et du lien pouvant exister entre leur formation et les processus de re´duction magne´tique. Ces
notions seront par la suite utilise´es dans l’e´tude pale´omagne´tique pre´sente´e au chapitre cinq.
La diage´ne`se
La diage´ne`se est un terme utilise´ pour caracte´riser l’ensemble des processus responsables
des changements ge´ochimiques ou biologiques dans un se´diment suite a` son de´poˆt (Berner,
1980). En milieu marin, elle de´crit notamment les changements ge´ochimiques ayant lieu lors
du passage d’un milieu oxyge´ne´ a` un milieu anoxique.
La diage´ne`se pre´coce correspond aux changements ayant lieu dans les se´diments pendant leur
enfouissement jusqu’a` quelques me`tres de profondeur. Le signal n’y est pas affecte´ par des
changements de tempe´rature ou eustatiques mais par ceux associe´s a` la compaction (perte en
eau) et a` la de´composition de la matie`re organique (Berner, 1980). Le processus de diage´ne`se
pre´coce de´bute imme´diatement apre`s le de´poˆt des se´diments (Van Santvoort, 2004) et corres-
pond dans le contexte riche en matie`re organique de la Mer de Marmara a` une dissolution
re´ductrice qui induit de forts gradients redox dans la colonne se´dimentaire. Son moteur prin-
cipal est la de´gradation de la matie`re organique associe´e aux particules qui se´dimentent.
La matie`re organique est de´compose´e par les bacte´ries en plusieurs e´tapes (Froelich et al.,
1979; C¸ag˘atay et al., 2004). Avec la profondeur, les se´diments deviennent de plus en plus
re´duits et permettent de de´finir plusieurs zones (Berner 1980, Fig. 2.24) : oxique, sub-oxique,
anoxique et me´thanoge´nique ou` l’e´le´ment principal ne´cessaire a` la respiration microbienne est
modifie´. Dans les zones oxique et sub-oxique, l’oxyge`ne, pre´sent a` l’interface eau/se´diment
graˆce a` l’activite´ des micro-organismes, est consomme´ par la respiration microbienne pour
de´composer la matie`re organique. C’est la respiration ae´robie. Lorsque l’O2 n’est plus dis-
ponible apre`s quelques centime`tres de profondeur, les organismes utilisent d’autres sources
d’e´le´ments, comme les nitrates, le mangane`se et le fer pour continuer a` de´grader la matie`re
organique. En zone sub-oxique, ce sont ne´anmoins les sulfates, pre´sentant une tre`s grande
concentration dans les se´dimentsmarins (Henrichs and Reeburgh, 1987), qui sont utilise´s comme
moteur principal de la respiration microbienne (Fig. 2.24). Ces re´actions de sulfato-re´duction
vont d’autant plus dominer la de´gradation de la matie`re organique lorsque les se´diments se si-
tuent dans des zones a` forte productivite´ ou a` faible concentration d’oxyge`ne (Jørgensen, 1982).
Sous cette zone, une zone de transition est atteinte (Sulfate-Methane-Transition) ou` les bacte´ries
deviennent principalement me´thanoge`nes et donc ou` le me´thane domine la de´gradation de la
matie`re organique.
Le processus de re´duction diage´ne´tique pre´coce et la rapidite´ d’apparition de ce dernier dans
les se´diments de´pendent de plusieurs parame`tres (Berner, 1970; Evans andHeller, 2003; Kasten
et al., 2003; C¸ag˘atay et al., 2004) :
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– la quantite´ et le type de matie`re organique me´tabolisable : Plus la quantite´ de matie`re
organique me´tabolisable (se´diment marin) est importante plus la diage´ne`se sera pousse´e.
– la vitesse de se´dimentation : Une vitesse de se´dimentation e´leve´e augmente l’advection
dans les eaux interstitielles vers le fond marin et ralentit vers le bas (slowing down) les
flux diffusifs dans les se´diments. Les sulfates sont plus rapidement consomme´s et l’ex-
pression de la diage´ne`se se situe a` plus faible profondeur (C¸ag˘atay et al., 2004),
– la quantite´ de Fer disponible : La quantite´ de fer disponible est un facteur important,
limitant la production de pyrite (FeS2).
– le flux de me´thane : Si du sulfate bioge´nique est pre´sent cela peut acce´le´rer la re´action de
consommation des sulfates.
FIG. 2.24 – Etapes de re´duction dans le cadre de la diage´ne`se pre´coce. Les variations en
e´le´ments chimiques concernent les fluides interstitiels. Image reprise de Jørgensen and Kas-
ten (2006).
Ce processus implique donc une se´quence d’oxydation microbienne, une interaction eau/se´di-
ments et la formation de zones diage´ne´tiques successives (Curtis et al., 1977; Froelich et al.,
1979; C¸ag˘atay et al., 2004). Nous allons a` pre´sent voir le lien entre ces diffe´rentes zones et les
variations du signal magne´tique, donc de la mine´ralogie magne´tique. Le processus de dissolu-
tion re´ductrice a, en effet, ge´ne´ralement un impact sur la mine´ralogie magne´tique.
Dans les se´diments marins, la magne´tite (Fe3O4) est le porteur principal du signal magne´tique
et est pre´sente dans les particules de´tritiques ou comme inclusion dans les matrices siliceuses
(Channell and Hawthorne, 1990). Le passage d’une zone oxique a` sub-oxique lors du proces-
sus de diage´ne`se pre´coce conduit a` la dissolution re´ductrice de la magne´tite de´tritique et a` la
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formation de nouveaux mine´raux magne´tiques authige`nes. Lors de cette transition, le Fer des
mine´raux de´tritiques est re´duit en Fer 2+ qui va a` son tour re´agir avec les ions sulfates (2-) pro-
duits par l’action biologique pour former des mine´raux neutres dit “iron sulfides” tels la pyrite
(Berner, 1980). En effet, la magne´tite est tre`s sensible a` la pre´sence de HS− dans le milieu de
de´poˆt. De`s que sa quantite´ devient supe´rieure a` la quantite´ de Fer oxydant, la magne´tite est dis-
soute pour former ces mine´raux moins aimante´s, se traduisant par une diminution importante
du signal magne´tique. Cette diminution est caracte´ristique de la phase dite de pyritisation.
Cette pyritisation s’effectue en plusieurs e´tapes : (1) le Fer re´duit re´agit avec l’HS−, des sulfures
(comme la pyrrhotite ou la greigite) commencent a` eˆtre forme´s (Berner, 1980), (2) ces phases in-
terme´diaires vont ensuite se transformer en pyrite. La pyrite est le mine´ral magne´tique le plus
abondant en conditions anoxiques et est forme´e par dissolution des sulfures avec le Fer re´duit.
Le processus de diagene`se pre´coce, par l’alte´ration des mine´rauxmagne´tiques, induit donc une
modification du signal magne´tique (Opdyke and Foster, 1970; Channell and Hawthorne, 1990).
En effet, lors de la dissolution de la magne´tite de´tritique ce sont les grains les plus fins, porteurs
du signal magne´tique, qui sont les premiers a` eˆtre dissous (Channell and Hawthorne, 1990).
Cela conduit a` une chute du signal de l’aimantation dans les se´diments marins. Des donne´es
d’extraction de mine´ralogie magne´tique couple´es a` des mesures de susceptibilite´ magne´tique
en chauffe, permettant de caracte´riser les proportions relatives entre les oxydes et les sulfures
(De Boer and Dekkers, 1998), ont permis a` Channell and Hawthorne (1990) de montrer que les
sulfures de fer se forment tout au long du processus de diagene`se. Ils ont de plus sugge´re´ que
ces sulfures se forment et remplacent la magne´tite dissoute.
Les saprope`les
Les saprope`les sont des se´diments enrichis en carbone organique de´pose´s sur la pe´riode du
Plioce`ne et du Ple´istoce`ne enMerMe´diterrane´e. Ils ont e´te´ de´finis comme des couches discre`tes
de se´diments dont l’e´paisseur est supe´rieure a` 1 cm se de´posant dans des environnements ma-
rins ouverts et contenant plus de 2%de carbone organique, Corg, en poids (Kidd et al., 1978). Les
couches saprope´liques ont e´galement e´te´ de´finies a` l’est de la Mer Me´diterrane´e suite a` l’obser-
vation de se´diments datant du Quaternaire Supe´rieur riches en matie`res organiques (Cramp
and O’Sullivan, 1999). Ce sont des de´poˆts similaires aux saprope`les mais qui ne contiennent
qu’entre 0.5 et 2 % de Corg (Kidd et al., 1978). Ces couches de se´diments riches en carbone orga-
nique sont des indicateurs de condition re´ductrices et de pre´sence de bioturbation importante
(Cramp and O’Sullivan, 1999).
Douze saprope`les ont e´te´ re´pertorie´s sur les derniers 400 000 ans (McCoy, 1974). Le plus ancien
est nomme´ S12 et le plus re´cent S1 est date´ entre 6 kyr BP et 12 kyr BP. L’origine de leur for-
mation est lie´e a` des conditions climatiques chaudes et humides durant les pe´riodes d’insola-
tion maximum au niveau de l’he´misphe`re Nord (Rossignol-Strick, 1985; Rossignol-Strick et al.,
1998). Ces variations dans l’insolation sont controˆle´es par la pre´cession du cycle orbital de la
Terre (Rohling and Hilgen, 1991). Ces conditions climatiques conduisent a` une augmentation
des pre´cipitations le long des coˆtes africaines et me´diterrane´ennes et donc a` une augmentation
de productivite´ de surface par apport plus grand en nutriments en Mer Me´diterrane´e. Cette
augmentation de productivite´ conduit a` une augmentation du flux de matie`re organique au ni-
veau du fond marin ou` l’anoxie pre´sente (<1hde O2) permettrait une meilleure pre´servation
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de la matie`re organique.
Le me´canisme de formation des saprope`les et couches saprope´liques durant le Quaternaire est
encore sujet a` de´bat. Deux me´canismes peuvent expliquer leur formation. Le premier est lie´ a`
un apport plus important en eau de faible salinite´ provenant de la fonte des glaciers durant
une pe´riode de re´chauffement ou d’un de´bit fluvial plus grand relie´ a` la mousson africaine
(Rossignol-Strick, 1985). Cet apport en eau douce cre´erait une couche de surface instaurant une
forte stratification verticale dumilieu. Le deuxie`meme´canisme pouvant expliquer la formation
de saprope`les en Me´diterrane´e est celui d’une augmentation de la vitesse de se´dimentation de
la matie`re organique (Calvert, 1990). Cela s’oppose au premier me´canisme qui propose, par
son apport d’eau douce important, une diminution de la vitesse de de´gradation de la matie`re
organique.
En Mer de Marmara, des saprope`les ont e´galement e´te´ observe´s. Ces saprope`les sont diffe´rents
de ceux de Me´diterrane´e car ils contiennent notamment moins de carbone organique (Tolun
et al., 2002) (Corg > 1.5% C¸ag˘atay et al. 2000) les de´finissant ainsi plutoˆt comme des couches
saprope´liques. La diffe´rence existant entre les saprope`les me´diterrane´ens et ceux de la Mer de
Marmara peut eˆtre lie´e a` une vitesse de se´dimentation plus grande en Mer de Marmara qu’en
Me´diterrane´e mais e´galement a` un apport de´tritique plus important puisque les bassins ou`
sont enregistre´s les saprope`les sont plus proches des sources de´tritiques (i.e. coˆtes). Leur pro-
cessus de formation peut e´galement eˆtre diffe´rent en fonction des parame`tres hydrologiques et
d’aˆge de leur formation (si reconnexion ou non par exemple). Les couches saprope´liques de la
Mer de Marmara pre´sentent peu de foraminife`res benthiques (C¸ag˘atay et al., 2000; Aksu et al.,
2002b) comme en Mer Me´diterrane´e (Rohling and Thunell, 1999) induisant que des conditions
proches de l’anoxie sont pre´sentes au moment du de´poˆt (Cramp and O’Sullivan, 1999; C¸ag˘atay
et al., 2000).
Les saprope`les se formeraient en Mer de Marmara par le re´sultat d’une intense stratification
des flux d’eau (Aksu et al., 2002b) et notamment par un apport tre`s important en eau douce
(C¸ag˘atay et al., 2000). Leur de´poˆt serait le re´sultat de deux facteurs (C¸ag˘atay et al., 1999) :
– une augmentation de la production des eaux de surface,
– une circulation d’eau au fond de l’oce´an re´duite conduisant a` la mise en place de condi-
tions anoxiques au niveau du sol marin.
Trois saprope`les ont e´te´ re´pertorie´s en Mer de Marmara :
1. un saprope`le M2 date´ entre 29.5 et 23 kyr BP (Aksu et al., 2002b),
2. un saprope`le M1 (ou lower sapropelic layer) (C¸ag˘atay et al., 2000; Aksu et al., 2002b;
Kirci-Elmas et al., 2008) date´ entre 11.5 et 7 kyr BP (Vidal et al., 2010). Il correspond au
saprope`le S1 de Me´diterrane´e et s’est de´pose´ a` la fin du Younger Dryas. Son processus de
formation n’est pas force´ment lie´ a` un apport en eau douce important de la Mer Noire qui
avait une contribution ne´gligeable (Vidal et al., 2010) mais plutoˆt a` une transgression glo-
bale associe´e a` une re´organisation du cycle bio-ge´ochimique (Sperling et al., 2003). Lors
de la formation du saprope`le M1 les conditions de two layer flow existent de´ja` en Mar-
mara (C¸ag˘atay et al., 1999). Ce de´poˆt a e´te´ pre´ce´de´ d’un apport de´tritique plus important
provenant des rivie`res et de la Mer Noire durant le Younger Dryas (Vidal et al., 2010). Ce
de´poˆt est associe´ a` une re´organisation phytoplanctonique et a` un apport conse´quent en
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nutriments des rivie`res indiquant des conditions climatiques plus chaudes. Ce saprope`le
s’est de´pose´ lorsque la salinite´ et la productivite´ des eaux de surface ont augmente´ (Vidal
et al., 2010). Ce niveau a` saprope`le contient une quantite´ de Carbone organique qui peut
atteindre 3.4% (C¸ag˘atay et al., 2000).
3. un “upper sapropelic layer” date´ de 4.75 a` 3.2 kyr BP (C¸ag˘atay et al., 1999, 2000). C’est
ce de´poˆt que nous sommes le plus susceptibles de rencontrer dans nos carottes. Son
e´paisseur est comprise entre 10 et 15 cm avec 2.2% de Corg et contient peu de forami-
nife`res (C¸ag˘atay et al., 2000). L’origine de la matie`re organique y est principalement ter-
rige`ne (C¸ag˘atay et al., 2000).
Nous venons de voir que les saprope`les se de´posent principalement en milieu anoxique. Leur
de´poˆt peut donc avoir des conse´quence concernant l’alte´ration du signal magne´tique. C’est ce
que nous allons de´tailler dans le paragraphe suivant.
La diage´ne`se et la formation des saprope`les
Dans ce paragraphe, nous allons pre´senter le lien pouvant exister entre le de´poˆt des saprope`les
en Me´diterrane´e et le signal magne´tique des se´diments et notamment sur les modifications de
la mine´ralogie magne´tique.
Dans les se´diments marins, la magne´tite, porteur principal du signal, est sujette a` la dissolution
re´ductrice et a` la pyritisation lors de son passage d’un niveau oxique/sub-oxique a` anoxique ou
lors de son passage au travers d’un niveau microbien (Berner, 1980). Les de´poˆts de saprope`les
ont lieu en conditions anoxiques (Cramp and O’Sullivan, 1999) et sont ge´ne´ralement suivis
d’une alte´ration chimique. La re´duction intense provoque´e par la de´gradation de la matie`re
organique par les micro-organismes lors du de´poˆt des saprope`les conduit a` la dissolution des
mine´raux magne´tiques (Passier et al., 2001) et donc a` une modification du signal magne´tique.
Plusieurs e´tudes ont porte´ sur le lien entre les de´poˆts saprope´liques et leur expression magne´-
tique dans les se´diments (Van Santvoort et al., 1997; Roberts et al., 1999; Kruiver and Passier,
2001; Passier et al., 2001; Larrasoan˜a et al., 2003). Les auteurs ont abouti a` des re´sultats oppose´s.
En effet, dans un cas, les niveaux a` saprope`les pre´sentent une aimantation trois fois supe´rieure
au se´diment environnant et est proportionnelle a` la quantite´ de carbone organique pre´sent (Ro-
berts et al., 1999). Ces auteurs ont montre´ que l’intensification de l’aimantation au niveau du
saprope`le pouvait eˆtre lie´e a` la formation authige`ne d’un nouveau sulfure de fer pre´sentant une
aimantation. Dans d’autres cas une diminution importante du signal magne´tique est rapporte´e
au niveau du et sous le saprope`le (Van Santvoort et al., 1997; Passier et al., 2001; Larrasoan˜a
et al., 2003). Ces faibles valeurs d’aimantation observe´es seraient lie´es a` la migration vers le
bas de fronts diage´ne´tiques riches en sulfures aboutissant a` la dissolution re´ductrice des grains
magne´tiques (Van Santvoort et al., 1997; Passier et al., 2001). Les saprope`les dans ce cas se si-
tueraient au niveau de contraste d’intensite´ le plus important (Larrasoan˜a et al., 2003).
Malgre´ ces observations diffe´rentes, tous s’accordent sur le fait que les saprope`les ont une dia-
gene`se d’alte´ration (Thomson et al., 1995; Roberts et al., 1999) et que leur formation occasionne
un front de dissolution des mine´raux magne´tiques et un enrichissement important en pyrite
(Thomson et al., 1995; Passier et al., 2001). Cette dernie`re est pre´sente en grande quantite´ dans
chaque saprope`le reconnu en Me´diterrane´e (Emeis et al., 1996) et indique que les niveaux a`
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saprope`les se situent dans des zones de re´actions sulfato-re´ductrices intenses (Berner, 1980).
L’e´volution des proprie´te´s magne´tiques associe´e au de´poˆt saprope´lique et aux se´diments en-
vironnants est domine´e par des re´actions diage´ne´tiques et par la dissolution de la magne´tite
de´tritique au travers de fronts de dissolution. La production en exce`s de sulfures dans les sa-
prope`les est un des facteurs controˆlant la formation et le de´veloppement de ce front de dis-
solution. Les diffe´rences de comportement magne´tique observe´es au niveau des saprope`les
peuvent eˆtre explique´es par la quantite´ de carbone organique pre´sente au niveau du saprope`le
(Roberts et al., 1999; Larrasoan˜a et al., 2003). Dans le chapitre 5 nous pre´senterons nos re´sultats
concernant l’e´volution du signal magne´tique associe´e au de´poˆt de saprope`les.
2.2.5 Les suintements froids
Dans ce paragraphe nous allons de´crire rapidement le phe´nome`ne des suintements froids
en Mer de Marmara. Ces e´chappements sont riches en me´thane, ils ont donc un effet direct sur
le phe´nome`ne de diagene`se (Tryon et al., 2010). Les donne´es proviennent essentiellement de
Fornacciari (2005); Zitter et al. (2008). Nous ne traiterons pas de ce sujet dans cette the`se mais
la pre´sence des suintements froids est a` noter car leur existence peut influencer les re´sultats de
certaines analyses notamment le pale´omagne´tisme.
Les suintements froids (ou Cold seep) sont des e´chappements a` travers le fond oce´anique de
fluides/gaz enrichis en composants re´duits dont le me´thane (CH4) et les sulfures d’hydroge`ne
dont la tempe´rature n’exce`de ge´ne´ralement pas de plus d’un demi degre´ la tempe´rature de
l’eau. Ils peuvent eˆtre retrouve´s sous deux formes : dissous dans les fluides contenus dans les
pores des se´diments (on dira pore fluid) ou se´pare´s sous forme gazeuse.
Le me´thane qui s’e´chappe quant a` lui a deux origines possibles : bioge´nique ou thermoge´nique.
Dans la premie`re, la formation de me´thane provient des organismes microbiens pre´sents dans
les couches anoxiques. Dans la seconde, la transformation en me´thane proviendrait de l’aug-
mentation de tempe´rature associe´e a` l’enfoncement de la matie`re organique.
Leur pre´sence est rattache´e a` l’activite´ tectonique de la re´gion, notamment le passage de la faille
Nord Anatolienne ou` un processus d’extension ge´ne´rant des failles permet l’e´chappement de
fluide ou l’expulsion massive de gaz. Ces e´chappements en grande quantite´ peuvent ge´ne´rer
des tremblements de terre occasionnant a` leur tour des glissements de terrains.
En Mer de Marmara quatre types de fumeurs ont e´te´ re´pertorie´s et cartographie´s (Fig. 2.25,
Fornacciari 2005) :
– des taches noires,
– des voiles bacte´riens,
– des carbonates authige`nes,
– des chemine´es
Les premie`res correspondent a` des zones ou` le se´diment est re´duit et seraient des marques
d’e´mission re´cente. Ces taches noires sont en ge´ne´ral entoure´es d’un voile bacte´rien. Les car-
bonates authige`nes correspondent a` des ions carbonate´s produits par oxydation du me´thane
pre´cipitant sur des mine´raux carbonate´s. Les chemine´es sont des zones a` e´mission continue de
gaz et fluide.
La re´partition des suintements froids malgre´ une tendance Est-Ouest reste ine´gale en Mar-
mara. En effet, la zone la plus active se situe dans le bassin de Tekirdag˘ et de moins en moins
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de marques d’activite´s sont note´es en allant vers le bassin de C¸ınarcık (Fig. 2.25).
Dans le bassin de C¸ınarcık seulement quatre zone d’e´chappements ont e´te´ cartographie´es le
long du segment Nord du bassin et uniquement le plus a` l’Est. Le bassin Central pre´sente une
activite´ au Nord et au Sud du pull-apart externe. Des encrouˆtements carbonate´s sont pre´sents
ainsi que des taches associe´es a` des voiles bacte´riens. Une chemine´e, de 10 cm de haut, est
aussi pre´sente au Nord du bassin a` la jonction de la faille du bassin de C¸ınarcık. Des en-
crouˆtements carbonate´s sont e´galement observe´s. Les sites d’e´chappement fluide suivent deux
escarpements de failles distincts. Sur le Haut topographique du Western High, des groupes de
taches noires sont observe´s. Il y a peu d’encrouˆtement carbonate´s mais des bulles de gaz ont e´te´
signale´es aumoment du carottage indiquant la pre´sence sous-jacente de gaz (Zitter et al., 2008).
Dans le bassin de Tekirdag˘ les e´chappements ont e´te´ principalement note´s le long du segment
de Tekirdag˘. Huit sites d’expulsion y ont e´te´ re´pertorie´s. Les e´chappements sont de plus en plus
actifs vers l’Est du bassin avec une chemine´e en bout de´nomme´e « Jack the Smoker » (Armijo
et al., 2005; Fornacciari, 2005) situe´e plus ou moins a` l’exutoire des canyons. Cette chemine´e
expulse de l’eau douce ou saumaˆtre ayant une origine peu profonde certainement associe´e au
pie´geage de l’eau lacustre de la Mer de Marmara dore´navant relaˆche´e.
L’origine des fluides expulse´s reste encore un de´bat. Ils pourraient provenir de la zone sis-
moge´nique et remonteraient par le biais de fissures ou leur origine serait lie´e par l’existence
d’eau superficielle contenue dans le premier kilome`tre du se´diment. Ne´anmoins, la pre´sence
de contraintes ponctuelles telles le se´isme de Koacelı en 1999 faciliteraient la pre´sence des
e´chappements de fluide. Ce se´isme pourrait eˆtre a` l’origine des taches noires observe´es dans
le bassin de C¸ınarcık (Pondard, 2006; Fornacciari, 2005). Enfin, les deux sites actifs de suinte-
ments froids enmer deMarmara associe´s a` des chemine´es se trouvent au de´bouche´ de canyons.
Ces suintements froids pourraient eˆtre des marqueurs post-sismiques transitoires qui e´voluent
dans le temps vers des formations se´dimentaires plus complexes telles que les fumeurs et les
crouˆtes carbonate´es (Fornacciari, 2005). Enfin, des e´chappements de fluide inde´pendants des
contraintes tectoniques pourraient ne´anmoins exister (Zitter et al., 2008).
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Mate´riel et me´thodes d’analyse
Les e´tudes pale´osismologiques et pale´omagne´tiques que nous allons pre´senter sont base´es
sur l’e´tude de carottes se´dimentaires pre´leve´es en Mer de Marmara. Dans le pre´sent chapitre
nous allons de´crire la position des carottes, puis de´taillerons les diffe´rentes me´thodes utilise´es
dans le cadre de notre e´tude.
3.1 Mate´riel et Me´thodes
3.1.1 Les carottes e´tudie´es et leur localisation
Dans le cadre de cette e´tude nous avons analyse´ sept carottes Kullenberg de 4 m de long
pre´leve´es durant la mission Marmascarps en 2002 (Armijo et al., 2005) peu de temps apre`s
les tremblements de terre d’Izmit et de Du¨zce en 1999. Ces carottes sont proches des carottes
d’interface ROV e´tudie´es dans Uc¸arkus¸ (2010) et pe´leve´es lors de la meˆme mission que les
carottes Kullenberg (Fig. 3.1).
Elles e´chantillonnent les diffe´rents sous-bassins et hauts topographiques de laMer deMarmara
et sont proches des carottes longues pre´leve´es durant la mission Marmacore en 2001 (Fig. 3.1)
et notamment e´tudie´es par Beck et al. (2007); Londeix et al. (2009); Vidal et al. (2010). Toutes les
carottes Kullenberg et ROV se situent apre`s la transition lacustre/marin.
Le tableau 3.1.1 re´capitulera les coordonne´es des carottes Kullenberg ainsi que leur longueur.
Nous de´taillerons ensuite la position par bassin de chaque carotte par rapport au segment
principal de la Branche Nord de la Faille Nord Anatolienne. Cette description nous sera par la
suite utile pour discuter de la sensibilite´ des sites de carottage par rapport a` l’enregistrement
des tremblements de terre (Chapitre 4).
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Klg05 40◦48,50 27◦37,3 1123 353
Klg08 40◦47,31 27◦33,22 1111 393
Western High
Klg06 40◦48,90 27◦44,28 726 394
Klg07 40◦49,115 27◦54,44 1065 432
Central
Klg01 40◦47,81 28◦00,54 1206 444
Klg02 40◦50,28 28◦00,54 1266 400
C¸ınarcık
Klg03 40◦47,98 28◦59,55 1241 374
Klg04 40◦48,60 29◦00,73 1206 419
Bassin de Tekirdag˘ Les carottes Klg05 et Klg08 se situent dans la partie Sud du bassin de
Tekirdag˘, le long du segment de Tekirdag˘ et sont e´loigne´es de 6 km (Fig. 3.2). La carotte Klg05
est situe´e a` l’inte´rieur du bassin au niveau du coˆte´ de subsidence de la faille tandis que la
carotte Klg08 se situe juste en dehors au niveau d’un glissement de terrain (600 m). Ne´anmoins
toutes deux se situent a` l’exutoire de canyons profonds : Klg08 est a` l’exutoire de 3 canyons et
Klg05 au niveau d’un seul. La carotte Klg05 est proche de nombreux suintements froids. Les
carottes Klg05 et Klg08 se situent respectivement 650 m au nord et 600 m au sud du segment
principal.
FIG. 3.2 – Zoom sur le Bassin de Tekirdag˘ situe´ dans la partie Ouest de la Mer de Marmara. La
position des carottes Klg05 et Klg08 est repre´sente´e par une croix jaune. Les suintements froids
re´pertorie´s par Fornacciari (2005) sont indique´s par des points rouges ; le trace´ des failles est en
noir (Armijo et al., 2005).
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FIG. 3.3 – Zoom 3D sur le Bassin de Tekirdag˘ situe´ dans la partie Ouest de la Mer de Marmara.
La position des carottes Klg05 et Klg08 est repre´sente´e par une croix jaune. On remarque que la
carotte Klg08 se situe a` l’exutoire de trois canyons sur la partie exterieure du bassin. La carotte
Klg05 se situe quant a` elle dans la partie subsidente au Nord du segment de Tekirdag˘. La carte
est repris de Uc¸arkus¸ (2010).
Haut topographique du Western High Les carottes Klg06 et Klg07 sont situe´es dans le haut
topographique duWestern High et sont se´pare´es de 15 km (Fig. 3.4). La carotte Klg07 est situe´e
a` 60 m au sud du segment de Tekirdag˘ et a` l’intersection entre le Bassin Central et la ride
topographique. La carotte Klg06 se situe quant a` elle a` 300 m au nord du segment de Tekirdag˘
dans un petit bassin en pull-apart. Elle est situe´e a` l’intersection entre le bassin de Tekirdag˘ et
la ride topographique. On note la pre´sence de suintements froids aux environs de Klg06 mais
pas de Klg07.
Bassin Central La carotte Klg02 se situe dans la partie centrale du pull-apart interne du Bas-
sin Central (Armijo et al., 1999) entre les segments Tekirdag˘ et Central, a` 3.6 km au nord du
segment principal (Fig. 3.5). Elle se situe dans la partie subsidente du bassin. La carotte n’est
pas localise´e pre`s d’e´chappements fluides. Une autre carotte, Klg01, a e´galement e´te´ pre´leve´e
dans le Bassin Central durant la missionMarmascarps. Elle a e´te´ e´tudie´e par VanWelden (2007)
au cours de sa the`se. Cette carotte est situe´e au niveau du « outer » pull-apart (Fig. 3.5). La ca-
rotte se situe a` 1 km au sud du segment principal de la Faille Nord Anatolienne dans le Bassin
Central et a` la meˆme distance des suintements froids localise´s le long de la faille.
Bassin de C¸ınarcık Les carottes Klg03 et Klg04 se situent au niveau du Bassin de C¸ınarcık le
long du segment de Prince’s Island qui borde la partie nord du bassin et sont distantes de 3 km
(Fig. 3.6). La carotte Klg04 se situe 250 m au nord de la faille au pied de l’escarpement de 1 km
de haut (Carton et al., 2007). Cet escarpement est de´coupe´ par des glissements de terrains et
par des failles secondaire arce´es (Fig. 3.7). Au contraire, la carotte Klg03 se situe 1.6 km au sud
de ce segment vers le centre du bassin, dans la partie qui subside. Klg04 se situe a` proximite´ de
suintements peu actifs (Fornacciari, 2005) tandis que Klg03 n’a aucun e´chappement proche.
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FIG. 3.4 – Zoom sur leWestern High situe´ a` l’Est du Bassin de Tekirdag˘. La position des carottes
Klg06 et Klg07 est repre´sente´e par une croix jaune. Les suintements froids re´pertorie´s par For-
nacciari (2005) sont indique´s par des points rouges ; Le trace´ des failles est en noir (Armijo et al.,
2005).
FIG. 3.5 – Zoom sur le Bassin Central situe´ a` l’Est du Western High. La position des carottes
Klg01 et Klg02 est repre´sente´e par une croix jaune. Les suintements froids re´pertorie´s par For-
nacciari (2005) sont indique´s par des points rouges ; Le trace´ des failles est en noir (Armijo et al.,
2005).
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FIG. 3.6 – Zoom sur le Bassin de C¸ınarcık situe´ dans la partie Est de la Mer de Marmara. La
position des carottes Klg03 et Klg04 est repre´sente´e par une croix jaune. Les suintements froids
re´pertorie´s par Fornacciari (2005) sont indique´s par des points rouges ; Le trace´ des failles est
en noir (Armijo et al., 2005).
FIG. 3.7 – Zoom 3D sur le Bassin de C¸ınarcık situe´ dans la partie Est de la Mer de Marmara.
La position de la carotte Klg04 est repre´sente´e par une croix jaune. On remarque que la carotte
se situe au pied d’un escarpement de faille de´coupe´ par des glissements de terrain et par des
failles secondaires sous arce´es (fle`ches rouge en haut de l’escarpement). Le fond topographique
est repris de Uc¸arkus¸ (2010) ou` le trace´ de la faille est indique´ par des fle`ches rouges. Les
glissements de terrains sont indique´s par « ls ».
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3.1.2 Me´thodes d’analyse
Le travail pre´sente´ dans ce manuscrit se base sur les e´tudes pale´osismologiques et pale´o-
magne´tiques de carottes pre´leve´es en Mer de Marmara.
Une carotte est un pre´le`vement vertical dans des couches se´dimentaires. Nous avons e´tudie´ 7
carottes pre´leve´es par un carottier de type Kullenberg durant la mission Marmascarps en 2002
(Armijo et al., 2005). Un carottage Kullenberg est un carottage effectue´ par gravite´ permettant
l’extraction de plusieurs me`tres de se´diments. Le principe repose sur le fait que le carottier,
compose´ d’un tube surmonte´ d’un poids, est suspendu a` un caˆble. Lorsque les poids suspendus
sous le montage touchent le fond, un de´clencheur est active´ ; le carottier est laˆche´ et s’enfonce
dans les se´diments (Estival 2003, Fig. 3.8). Les carottes ont une longueur comprise entre 3 et
4,50 m et ont e´te´ de´coupe´es en sections de 1,50 m (table 3.1.5).
FIG. 3.8 – Montage de type Kullenberg (source Ifremer)
Dans la partie suivante nous allons nous attacher a` de´crire les diffe´rentes me´thodes em-
ploye´es ainsi que les appareils utilise´s pour obtenir nos donne´es. Nous de´couperons cette
synthe`se suivant deux the`mes. Le premier concernera les me´thodes qui nous ont e´te´ le plus
utile pour l’e´tude pale´osismologique sur les carottes de la Mer de Marmara. Le second the`me
portera sur les me´thodes qui ont e´te´ employe´es pour l’e´tude pale´omagne´tique. Enfin un ta-
bleau re´capitulatif des manipulations effectue´es sera inse´re´ tandis que les donne´es obtenues
seront pre´sente´es en annexes.
3.1.3 Me´thodes pour l’e´tude pale´osismologique
Imagerie aux rayons X (Xray imagery)
L’imagerie aux rayons X est une me´thode non destructive qui permet de visualiser et re-
construire de manie`re fine des facie`s associe´s a` des processus biologiques ou de de´poˆts, invi-
sibles a` l’oeil nu (Fig. 3.1.3).
La plaquette de se´diments est pre´leve´e sur un demi-tronc¸on de la carotte puis place´e dans une
cabine en Plomb se´curise´e. Une source de rayons X (160 kV) produit un rayonnement qui tra-
verse l’e´chantillon. Le rayon transmis est ensuite de´tecte´ par une came´ra (CDD) qui le transmet
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sous format nume´rique a` l’ordinateur. Les donne´es peuvent ensuite eˆtre analyse´es sous deux
formes : par niveau de gris ou par lecture d’image directement. La deuxie`me option est possible
car l’intensite´ en niveau de gris de l’image est directement proportionnelle a` la pe´ne´tration du
rayonnement (typiquement le sable est noir et les argiles blancs) (Migeon et al., 1999; Gervais,
2002). L’image, d’une longueur de 10 cm, est visible sur le moniteur puis enregistre´e.
Nous avons acquis nos images sur plaquettes de se´diments de 1 cm d’e´paisseur en utilisant le
DGO scopix system de l’Universite´ de Bordeaux 1 et ce sur toutes nos carottes. L’imagerie aux
rayons X nous a permis d’obtenir une image haute re´solution de nos carottes sans aucune des-
truction. Ainsi, nous avons pu observer et caracte´riser les processus de de´poˆts (turbidite, bou-
dinage, lique´factions, pyrite) ainsi que les niveaux bioturbe´s invisibles a` l’oeil nu (Fig. 3.1.3).
FIG. 3.9 – Comparaison entre l’imagerie aux rayons X et l’observation a` l’oeil nu des se´diments
composant la carotte Klg05 situe´e dans le Bassin de Tekirdag˘ et pour la carotte Klg07 au niveau
du Western High. L’imagerie aux rayons X a permis d’observer des perturbations fines de la
carotte (laminations), des zones d’e´chappement de fluide ou encore de la bioturbation.
XRF (Fluorescence X)
LaMe´thode par fluorescence X est uneme´thode non destructive de´veloppe´e dans les anne´es
90 (Jansen et al., 1998) base´e sur le principe de la fluorescence. Lorsque de la matie`re est bom-
barde´e par des rayons X (faible longueur d’onde et haute e´nergie), les e´lectrons des couches
supe´rieures de l’atome peuvent eˆtre expulse´s. Lors de la remise en stabilite´ de l’atome, le
surplus d’e´nergie peut eˆtre re´-e´mis sous forme d’un rayonnement X : c’est la fluorescence X.
L’e´nergie de fluorescence e´mise ainsi que la longueur d’onde mesure´e sont caracte´ristiques de
l’atome.
Cette me´thode permet d’obtenir de manie`re continue et avec une haute re´solution la distribu-
tion en e´le´ments majeurs et mineurs directement a` la surface du se´diment en nombre de coups
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par seconde qui repre´sente l’intensite´ de l’e´le´ment ou son taux de comptage et est proportion-
nel a` sa concentration (Weltje and Tjallingii, 2008). Cette me´thode est semi-quantitative du fait
que les intensite´s ne refle`tent pas la vraie composition e´le´mentaire du se´diment. En effet, les in-
tensite´s des e´le´ments mesure´es de´pendent des parame`tres de rugosite´, taille de grains, contenu
en eau, porosite´ et des possibles interactions entre les e´le´ments (Jansen et al., 1998; Rothwell,
2006; Weltje and Tjallingii, 2008).
Pour s’extraire de l’unite´ de mesure et comparer les carottes entre les diffe´rents sites, nous
avons standardise´ les re´sultats ou les rapports d’e´le´ments en utilisant la me´thode dite centre´e-
re´duite. Cette technique est tre`s utile en analyses de donne´es car elle permet d’e´tudier les
donne´es inde´pendamment de l’unite´ ou de l’e´chelle choisie. Centrer une variable consiste a`
soustraire sa moyenne a` chacune de ses valeurs initiales, la re´duire consiste a` diviser toutes les




ou` V est la variable mesure´e par le scanner, m la moyenne du jeu de donne´es et σ son e´cart-
type.
Apre`s l’ope´ration, la moyenne du jeu de donne´es est nulle et son e´cart type vaut 1. Les va-
leurs des coefficients de corre´lation entre variables centre´es-re´duites demeurent identiques a`
ce qu’elles e´taient avant l’ope´ration de centrage et re´duction. Comme toutes les variables ont
la meˆme moyenne et la meˆme dispersion, les variations sont alors plus aise´ment comparables.
Nous avons utilise´ pour nos mesures l’Avaatech XRF core scanner de l’universite´ de Bor-
deaux 1 sous la direction de PhilippeMartinez et Isabelle Billy avec un pas d’e´chantillonnage de
5mm sur les lames de carottes. Les e´nergies de fluorescence utilise´es ont e´te´ de 10 keV et 30 keV
afin d’atteindre un spectre plus large des e´le´ments (Al, Si, S, Cl,K,Ca, T i,Mn, Fe,Br, Pb,Rb,
Sr, Zr). De plus, nous avons e´galement utilise´ le rapport Ca/Ti standardise´ pour corre´ler les
carottes entre elles comme utilise´ en Mer Noire (Bahr et al., 2005, 2006). Le Ca repre´sente la
productivite´ allochtone au sein du niveau marin et Ti l’apport de´tritique. De plus, nous avons
utilise´ le Brome comme indicateur de couches saprope´liques en accord avec Ziegler et al. (2008).
Nous avons utilise´ le XRF afin de corre´ler les carottes ainsi que pour caracte´riser les processus
se´dimentologiques et ge´ochimiques associe´s au de´poˆt turbiditique venant des tremblements
de terre.
Granulome´trie Laser
L’analyse de la granulome´trie est une e´tape indispensable lors d’une e´tude portant sur les
processus de de´poˆt (he´mipe´lagique, turbiditique, homoge´nite, etc.) affectant des se´dimentsma-
rins. En effet, la mesure de taille des grains permet de mesurer de manie`re statistique la taille
des particules de l’e´chantillon mesure´ et e´galement de suivre leur e´volution le long de la ca-
rotte. La variation de la taille des grains est aussi un indicateur des processus de de´poˆts (Pet-
tijohn et al., 1987; Sperazza et al., 2004). Il nous a par ailleurs permis de caracte´riser les de´poˆts
se´dimentaires co-sismiques.
Le principe de la mesure par granulome´trie laser repose sur la diffraction laser. L’e´chantillon,
apre`s avoir e´te´ de´pose´ dans la cellule demesure via un entonnoir (Fig. 3.10), diffracte une partie
- 71 -
3.1 Mate´riel et Me´thodes
des faisceaux lasers pre´sents vers des de´tecteurs qui calculent l’angle de diffraction. Cet angle
est relie´ a` la taille de la particule en approximant cette dernie`re a` une sphe`re.
FIG. 3.10 – Granulome`tre laser Malvern Mastersizer S
Nous avons effectue´ cette mesure tous les 10 mm sur toutes les carottes a` l’Universite´ de Lie`ge
en utilisant un Malvern Mastersizer 2000 sans lavement pre´alable a` l’HCl afin d’obtenir des
donne´es de granulome´trie totale. Cet appareil permet de mesurer des particules dont la taille
est comprise entre 0,02 µm et 2000 µm avec une pre´cision de 1% sur le D50 de la mesure.
Afin d’obtenir des valeurs cohe´rentes entre elles, nous avons re´gle´ l’obscurcissement du laser
entre 10 et 15% ; cet obscurcissement e´tant directement relie´ a` la quantite´ de se´diment de´pose´.
Afin d’e´viter les agre´gats qui biaiseraient la mesure (masque de toutes les tailles de particules),
nous avons dilue´ les e´chantillons dans de l’eau (qui est le meˆme dispersant utilise´ dans l’ap-
pareil, Fig. 3.10) avant la mesure et avons ajoute´ 10% d’ultrasons. La pompe a e´te´ re´gle´e a`
2000 tours/min et le mate´riel rentre´ dans les parame`tres de mesure Silica 0. Les se´diments
ont ensuite e´te´ trie´s en suivant les tailles de grains propose´es par Folk (1968). Ces classes sont
exprime´es en pourcentage de taille de grains et sont (par ordre de taille croissant) :
– les argiles (x < 2µm),
– les silt (2µm < x > 63µm),
– les sables ( x > 63µm)
Apre`s avoir obtenu les diffe´rentes tailles de grains, nous avons e´galement exprime´ les pa-
rame`tres de distribution granulome´trique en suivant les notations propose´es par Folk (1968).
Ces parame`tres permettent d’obtenir des indications sur les processus de transport, d’e´nergie
et d’environnement de de´poˆt. Ils sont :
– la moyenne,
– le mode,
– le classement ou sorting,
– l’acuite´ ou Kurtosis,
– l’asyme´trie ou skewness
- 72 -
3.1 Mate´riel et Me´thodes





ou` D16 repre´sente le 16eme percentile, D50 repre´sente le 50eme percentile et D84 repre´sente le
84eme percentile de la distribution granulome´trique.
Le mode repre´sente le centre de la classe ou` la distribution de grains est la plus grande (en
masse ou fre´quence de repre´sentation). Elle permet d’indiquer la pre´sence d’une ou plusieurs
sources de population granulome´triques (distribution uni, bi ou pluri-modale) qui pourraient
provenir de diffe´rentes sources. Chaque population aurait une distance a` la source diffe´rente
(Bunte et al., 2001). Cette distribution est importante lors d’e´tudes se´dimentaires. Une distribu-
tion peut devenir bi-modale lorsque le pourcentage en sable devient grand (Bunte et al., 2001).
Le classement repre´sente la dispersion autour de la distribution normale de la taille des







C’est un parame`tre de tri permettant de discuter des environnements de de´poˆt : Plus la valeur
est grande, moins le classement est bon (Fig. 3.11).
FIG. 3.11 – Exemple du classement granulome´trique pour diffe´rentes valeurs. Dessin repris de
Bunte et al. (2001)
L’acuite´ repre´sente la platitude ou l’absence de pic par rapport a` une distribution normale
de la granulome´trie. Lorsque la valeur est supe´rieure a` 1.1, la distribution est pointue. Ce pa-
rame`tre se calcule par
D95 −D5
2.44 ∗ (D75 −D25)
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L’asyme´trie repre´sente l’e´cart de la distribution par rapport a` la distribution granulome´trique
normale. Elle permet de comparer l’influence des tailles granulome´triques extreˆmes sur la dis-
tribution ge´ne´rale (Fig. 3.12). Il s’exprime par
D16 +D84 − 2D50
2 ∗ (D84 −D16) +
D5 +D95 − 2D50
2 ∗ (D95 −D5)
FIG. 3.12 – Exemple de de´viation de la distribution granulome´trique. Dessin repris de Bunte
et al. (2001)
Perte par le feu (LOI)
La mesure de perte par le feu permet d’obtenir le contenu en matie`re organique, carbone
inorganique total et teneur en eau d’un e´chantillon. Cette mesure a eu pour but de retrouver
les niveaux a` saprope`les de´finis comme des niveaux riches en matie`re organique (Cramp and
O’Sullivan, 1999). Pour cela, nous avons utilise´ la me´thode de´crite par Heiri et al. (2001) qui
ne´cessite trois e´tapes successives de bruˆlage a` des tempe´ratures de´finies ne´cessaires pour cette
manipulation qui dure deux jours. Pour que les mesures soient cohe´rentes, le meˆme poids de
se´diments doit eˆtre de´pose´ dans les creusets (entre 1,4 et 1,6 g). Selon Heiri et al. (2001), les
erreurs sont de l’ordre de 1 a` 2% pour la mesure de matie`re organique et carbone inorganique
total et de 10% pour la teneur en eau (qui de´pend notamment du temps entre l’ouverture de la
carotte et la mesure en elle-meˆme). Apre`s avoir de´pose´ les e´chantillons dans les creusets et les





ou` DW25 repre´sente la masse humide (en g) du se´diment a` 25◦C just apre`s l’e´chantillonnage,
DW105 la masse du se´diment a` 105◦C et LOI105 le pourcentage de teneur en eau.
Le pourcentage de matie`re organique, DW550, s’obtient par la suite en plac¸ant l’e´chantillon
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ou` DW105 repre´sente la masse de l’e´chantillon a` 105◦C et DW550 la masse de l’e´chantillon a`
550◦C.





ou` DW550 repre´sente la masse de l’e´chantillon a` 550 ◦C et DW950 la masse de l’e´chantillon
apre`s cuisson a` 950◦C pendant 2h.
Les mesures ont e´te´ effectue´es de manie`re disparate sur l’ensemble des carottes avec des pas
d’e´chantillonnage allant de 5 a` 20 cm pour les carottes Klg02, Klg03, Klg05, Klg06, Klg07 et
Klg08. L’e´chantillonnage a e´te´ de l’ordre du centime`tre sur le premier 1,50 m de la carotte Klg04
afin de caracte´riser plus pre´cise´ment les variations de ces teneurs.
Mine´ralogie
Nous avons effectue´ des mesures de mine´ralogie en utilisant un XRD Bruker D8 advance
a` l’universite´ de Lie`ge sur se´diment total. L’e´chantillon (dont le poids est ≤5 g) a e´te´ se´che´,
broye´ dans un mortier en agate puis tamise´ (fraction < 250 µm) afin d’eˆtre place´ sur les pas-
tilles en vue de la mesure. Les principaux mine´raux de l’e´chantillon ont e´te´ de´termine´s par
reconnaissance du pic principal de diffraction puis ces pics d’intensite´ ont e´te´ corrige´s par le
facteur correctif de Cook et al. (1975). L’angle d’ouverture de l’appareil a e´te´ compris entre 2 et
60◦ (2θ) afin d’inclure le pic d’intensite´ principal de la pyrite dans l’analyse. Le temps de me-
sure est de 1h pour 5 e´chantillons. Les carottes Klg03, Klg04, Klg06 et Klg07 ont tout d’abord e´te´
e´tudie´es pour suivre l’e´volution de la proportion entre l’he´matite et la pyrite (sans tenir compte
du contenu en magne´tite). Les e´chantillons ont e´te´ pris avant, pendant et apre`s la diagene`se.
Pour la carotte Klg04 la mesure de mine´ralogie a e´te´ effectue´e en continu (tous les 2-3 cm) sur
le premier 1,5 m de la carotte afin (1) de caracte´riser plus pre´cise´ment la diagene`se pre´coce, (2)
d’e´tudier la signature mine´ralogique des e´ve´nements de´termine´s par les analyses combine´es
de´crites ci-dessus. La position des e´chantillons ainsi que les re´sultats de composition sont four-
nis en annexes.
Chronostratigraphie
Plomb 210 La mesure du Plomb 210 a e´te´ utilise´e afin d’obtenir des vitesses de se´dimentation
du haut de nos carottes sur le dernier sie`cle et de mettre en e´vidence des possibles remanie-
ments du se´diment (perte au moment du carottage, remobilisation associe´e a` un se´isme). Les
mesures ont e´te´ effectue´es par Sabine Schmidt a` l’universite´ de Bordeaux 1 en utilisant un
de´tecteur γ semi-planaire (Schmidt et al., 2009).
Le Plomb 210, 210Pb, est un isotope radioactif, de temps de demi-vie de 22,3 ans, forme´ natu-
rellement a` la fin de la chaıˆne de de´sinte´gration de l’Uranium 238 contenu dans les roches et
se´diments. Le Radium 226, 226Ra, en e´quilibre se´culaire1 avec l’Uranium 238 dont il est l’un
des fils dans la chaıˆne de de´sinte´gration, produit du Radon 222 en se de´sinte´grant. Ce Radon
1On appelle e´quilibre se´culaire le fait qu’au bout d’un certain temps les activite´s de l’atome pe`re et de l’atome fils
sont e´quivalentes. Ce type de relation intervient quand le temps de demi-vie de l’atome pe`re est tre`s grand devant
celui de l’atome fils ; ce qui est le cas pour l’Uranium 238 (t=4,5.109 Ma) et le Radium 226 (t=1602 ans)
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222 s’e´chappe dans l’atmosphe`re et se de´sinte`gre e´galement pour former du Polonium 218 qui
se fixe dans les poussie`res et la pluie. En pre´cipitant dans les se´diments, il se de´sinte`gre a` son
tour et forme du Plomb 210 qui va eˆtre incorpore´ aux se´diments et se fixer de´finitivement au
bout de quelques mois sur les particules. Ce Plomb est appele´ Plomb 210 en exce`s, 210Pbxs, en
comparaison avec le Plomb 210 forme´ a` la fin de la chaıˆne de de´sinte´gration de l’Uranium 238.
Le taux de se´dimentation a e´te´ obtenu par inte´gration des profils d’activite´s de 210Pbxs. Cette
valeur est obtenue en soustrayant le valeur de l’activite´ du Radium 226, avec lequel le Plomb
210 est naturellement en e´quilibre, de la valeur totale de l’activite´ en Plomb 210 dans le se´diment.
Les activite´s sont exprime´es en mBq.g−1 et les erreurs sont base´es sur 1σ de de´viation standard
du comptage statistique et du temps de comptage soit ± 0.01mm/an. L’erreur sur la valeur de
Plomb 210 en exce`s a e´te´ obtenue par propagation des erreurs du Plomb 210 total et du Radium
226. Enfin, la vitesse de se´dimentation a e´te´ calcule´e en conside´rant que l’activite´ de la particule
de´pose´e a` un endroit est constante dans le temps et a` partir des profils de 210Pbxs en utilisant
le mode`le flux constant- se´dimentation constante de Robbins (1978) :
[210Pbxs] = [210Pbxs]0exp(−z λ
S
) (3.1)
ou` [210Pbxs]0,z ,repre´sente l’activite´ du Plomb 210 en exce`s a` la surface ou a` la base de la couche
de me´lange, z la profondeur, λ la constante de de´sinte´gration radioactive du Plomb 210 (λ =
0.0311an−1), et S le taux d’accumulation de se´diments.
Datation Carbone 14, 14C Nous ne pouvons faire desmode`les de re´currence de tremblements
de terre sans avoir de contraintes temporelles sur nos carottes. Pour cela, nous avons utilise´ la
me´thode par datation Carbone 14 qui permet de dater des organismes morts jusqu’a` une limite
de 50 000 ans. C’est la datation la plus utilise´e pour les pe´riodes allant du Ple´istoce`ne a` l’Ho-
loce`ne lorsqu’il existe des e´chantillons calcaires.
Le Carbone 14 est produit en permanence dans la haute atmosphe`re par interaction du rayon-
nement cosmique avec l’Azote (14N ). Cet isotope radioactif du Carbone a une demi-vie de 5568
± 30 ans (la valeur re´elle est de 5734 ± 40 ans mais par convention la premie`re valeur conti-
nue d’eˆtre employe´e) et est continuellement pre´sent en proportion faible et constante dans tout
organisme vivant. A` la mort de ces derniers, le 14C n’est plus incorpore´ et sa quantite´ de´croıˆt
selon la loi exponentielle :
dN(x, t)
dt
= P (x, t)− λN(x, t)
ou` P (x, t) repre´sente la production de l’isotope (soit ici 14C) et λN(x, t) la de´sinte´gration radio-
active avec λ le temps de de´sinte´gration de l’isotope (an−1).
Ainsi, en mesurant le rapport 14C/Ctotal on obtient l’aˆge de la mort de l’organisme et donc celui
de l’environnement entourant l’organisme au moment de sa mort.
Dans le cadre de ce travail, nous avons date´ quatre types de mate´riel : des foraminife`res ben-
thiques et planctoniques, du se´diment total et des coquillages re´cupe´re´s au coeur des turbidites.
Les e´chantillons ont e´te´ date´s par les laboratoires Artemis (LMC14, LSCE, Orsay) et par AEON
laboratories (Texas, Etats-Unis). Le dernier laboratoire a e´te´ sollicite´ lorsque nous avons eu de
tre`s faibles quantite´s de mate´riel (<1.5 mg). Les aˆges obtenus ainsi que les profondeurs date´es
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sont fournis en annexes.
Les foraminife`res Les foraminife`res sont des micro-organismes a` coquille calcaire.Les
e´chantillons de foraminife`res ont e´te´ en partie extraits par Elisabeth Tellier a` Lie`ge et les autres
pre´pare´s au laboratoire des Sciences du Climat et de l’Environnement (LSCE) sous la direction
d’Elisabeth Michel. Nous avons e´chantillonne´ des foraminife`res planctoniques et benthiques.
Les foraminife`res planctoniques peuvent vivre jusqu’a` 1000 m de profondeur et ne´cessitent
des conditions physico-chimique stables. En conse´quence on en trouve tre`s peu lorsque la sali-
nite´ baisse ou dans un e´ve´nement turbiditique. Nous avons principalement e´chantillonne´ des
foraminife`res Globigerina bulloides qui sont des foraminife`res vivants a` des profondeurs d’eau
interme´diaires (100-200 m) et qui sont situe´s dans des zones de forte productivite´ et environne-
ments dits froid (Fig.3.13-Part A).
Les foraminife`res benthiques sont plus souvent rencontre´s dans des eaux profondes (a` la
surface du se´diment, enfouis, sur les supports ve´ge´taux ou rocheux). Nous avons principale-
ment e´chantillonne´ des foraminife`res de zone suboxique (Fig.3.13-Part B). Pour plus de de´tails
se reporter au fascicule d’introduction aux foraminife`res Bellier et al. (2010).
L’e´chantillonnage des foraminife`res a pose´ proble`me dans le sens ou` la quantite´ pre´leve´e e´tait
tre`s faible.
FIG. 3.13 – Photographies des diffe´rents types de foraminife`res extraits
Mollusques Les mollusques a` coquille calcaire n’ont pu eˆtre e´chantillonne´s que dans les
niveaux plus sableux. Le remaniement associe´ a` ces e´ve´nements pose un proble`me sur la va-
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lidite´ de la datation. Ne´anmoins, certaines dates sont potentiellement fiables comme discute´
dans le chapitre 4.
3.1.4 Me´thodes pour l’e´tude Pale´omagne´tique
Nous allons dans la partie suivante introduire les diffe´rentes me´thodes (magne´tiques et
imageries) utilise´es dans le cadre de notre e´tude pale´omagne´tique. Apre`s un bref aperc¸u des
diffe´rentes techniques de mesure nous de´taillerons les diffe´rentes proprie´te´s magne´tiques qui
nous ont e´te´ utiles dans le cadre de cette e´tude : l’aimantation re´manente naturelle, l’aimanta-
tion re´manente anhyste´re´tique, susceptibilite´ magne´tique, le S-ratio et la susceptibilite´ magne´-
tique en chauffe. Nous parlerons e´galement du microscope e´lectronique a` balayage (MEB) qui
nous a permis d’obtenir des images de haute re´solution ainsi qu’une analyse semi-quantitative
des mine´raux pre´sents dans les carottes.
Cette e´tude pale´omagne´tique a e´te´ utilise´e dans le but de retrouver les caracte´ristiques magne´-
tiques globales au niveau de la Mer de Marmara afin d’avoir une me´thode inde´pendante de
calibration en aˆges. Elle nous a e´galement amene´s a` caracte´riser un processus de diagene`se
pre´coce observe´ dans toutes nos carottes.
Mesures de l’aimantation : magne´tome`tre horizontal
Les mesures de l’aimantation ont e´te´ re´alise´es a` l’aide d’un magne´tome`tre supraconduc-
teur a` capteur SQUID DC (pour Superconducting QUantum Interference Device) horizontal
(2G entreprises) muni d’une bobine haute re´solution et dont le bruit de fond est de l’ordre de
10−11A/m2 (10−12A/m2 en the´orie).
Les magne´tome`tres cryoge´niques a` SQUID sont base´s sur le principe fondamental de la su-
praconductivite´ qui permet de mesurer finement les variations du champ magne´tique.
La supraconductivite´ a pour principe que la re´sistance e´lectrique d’un mate´riau supraconduc-
teur disparaıˆt lorsqu’il est place´ a` tre`s basse tempe´rature (4.2◦K pour l’He´lium). Lorsque le
mate´riel contient de´ja` une information magne´tique, comme dans le cas de se´diments marins, le
passage de l’e´tat normal a` supraconducteur en pre´sence d’un champ magne´tique permet d’ex-
clure le champmagne´tique du mate´riel (effet Meissner) afin de garder la proprie´te´ d’un champ
magne´tique total nul.
Ainsi, le SQUID est un syste`me e´lectronique tre`s sensible qui permet de mesurer tre`s pre´ci-
se´ment les variations du champ magne´tique meˆme tre`s faibles.
On place les e´chantillons dans le squid et les bobines sont re´gle´es a` ze´ro pour enlever le bruit
de fond re´siduel. La bobine va mesurer le moment magne´tique2 de l’e´chantillon selon trois di-
rections (Mx,My,Mz) qui peuvent eˆtre converties en terme d’intensite´, inclinaison, de´clinaison
2le moment magne´tique est une grandeur qui permet de mesurer l’intensite´ d’une source magne´tique
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FIG. 3.14 – Magne´tome`tre du laboratoire de pale´omagne´tisme de l’IPGP a` droite. A gauche :
orientation des trois directions x, y, z dans le magne´tome`tre et correspondance avec les direc-
tions magne´tiques.
Les mesures ont e´te´ effectue´es au laboratoire de pale´omagne´tisme de l’Institut de Physique
du Globe de Paris (IPGP) sous la direction de Julie Carlut ainsi qu’au Laboratoire des Sciences
du Climat et de l’Environnement (LSCE a` Orsay) sous la direction de Catherine Kissel. Les me-
sures des diffe´rents laboratoire sont cohe´rentes entre elles ; le tableau re´capitulatif des carottes
e´tudie´es (Table 3.1.5) et des mesures de magne´tisme effectue´es indiqueront e´galement dans
quel laboratoire la donne´e a e´te´ obtenue.
Mesure de l’aimantation naturelle : NRM
L’aimantation re´manente naturelle, ou NRM (Natural Remanant Magnetization), est une
aimantation acquise naturellement qui peut provenir d’un grand nombre de processus au
cours de l’histoire ge´ologique de la roche (enfouissement, re´actions chimiques, thermiques,
me´tamorphisme, circulation de fluides, etc.). Dans le cas des se´diments marins, elle refle`te les
caracte´ristiques du champ magne´tique au moment du de´poˆt et permet de reconstruire les va-
riations du champ magne´tique a` l’e´chelle des temps ge´ologiques.
La NRM est la premie`re aimantation mesure´e en laboratoire et peut eˆtre constitue´e de deux
composantes : une composante primaire et une composante secondaire.
La composante primaire, celle acquise durant la formation de la roche et la plus inte´ressante
pour le pale´omagne´tisme, est elle-meˆme fonction de trois formes :
– l’aimantation re´manente thermique
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– l’aimantation re´manente chimique
– l’aimantation re´manente de´tritique
Nous ne serons concerne´s dans notre e´tude que par l’aimantation re´manente de´tritique et ne
discuterons pas des deux premie`res aimantations.
La composante secondaire est une re´-aimantation qui peut eˆtre acquise apre`s la formation de
la roche et qui se me´lange a` la composante primaire du signal. Elle provient notamment de
changements chimiques sur les mine´raux ferromagne´tiques associe´s a` la foudre (IRM) ou a` des
temps d’exposition prolonge´s au champ magne´tique apre`s le de´poˆt de la roche (VRM).
L’Aimantation re´manente de´tritique (Fig. 3.15) est ge´ne´ralement acquise lorsque les parti-
cules ferromagne´tiques de´tritiques, et de´ja` aimante´es, s’alignent avec le champ magne´tique
ambiant pendant leur de´poˆt. Dans les se´diments marins, cet alignement a lieu lors du proces-
sus de de´poˆt a` l’interface eau/se´diment. Les moments magne´tiques sont bloque´s de manie`re
me´canique par le poids de la colonne eau + se´diments. L’aimantation mesure´e sera donc une
moyenne de tous les moments magne´tiques des particules.
FIG. 3.15 – Sche´ma expliquant le processus d’aimantation de´tritique. Les mine´raux
magne´tiques (en noir sur le dessin) qui se de´posent et qui peuvent bouger librement s’alignent
en moyenne avec le champ magne´tique externe (fle`che noire) au moment de leur de´poˆt (Re-
drawn from Tauxe (1993).)
Nous allons a` pre´sent introduire l’aimantation re´manente visqueuse.
L’Aimantation re´manente visqueuse est le changement graduel de l’aimantation d’une roche
place´e a` tempe´rature ambiante dans un champ magne´tique sur une longue pe´riode de temps.
C’est l’aimantation secondaire la plus courante et elle de´pend du temps passe´ dans le champ
magne´tique apre`s formation (plus le temps est long, plus elle sera importante), de la force du
champ ainsi que de la composition mine´ralogique et de la taille des grains.
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De manie`re ge´ne´rale, on acce`de a` l’aimantation fossile du signal en re´alisant des e´tapes de
de´saimantation (soit par chauffage thermique soit par application d’un champ alternatif 3), qui
permettent de retirer les composantes secondaires du signal.
Nous avons, dans le cadre de notre e´tude, utilise´ la me´thode par champ alternatif. Les paliers
de de´saimantation, avec un pas de 2 cm le long des u-channel4, ont e´te´ de deux types : le
”classique” (0 mT, 5 mT, 10 mT, 15 mT, 20 mT, 25 mT, 30 mT, 40 mT, 50 mT, 70 mT et 90 mT)
et le ”small protocole” (0 mT et 20 mT). Le deuxie`me protocole n’a e´te´ utilise´ qu’en raison de
contraintes temporelles. Les donne´es e´taient longues a` acque´rir et pour des raisons d’emploi
du temps les manipulations n’ont pu eˆtre effectue´es que peu de temps avant une manipulation
dite destructrice. Ces mesures ont e´te´ effectue´es sur toutes les carottes en notre possession
(Table 3.1.5).
Re´-aimantation en laboratoire : l’ARM et l’ARI
L’aimantation re´manente anhyste´re´tique ou ARM (Anhysteretic Remanent Magnetization),
est une manie`re non naturelle (i.e en laboratoire) d’aimanter les roches. Ces dernie`res sont ai-
mante´es en surimposant a` un champmagne´tique direct et faible un champ alternatif dont l’am-
plitude de´croıˆt progressivement. Seule, elle est un bon indicateur de la variation en concentra-
tion des grains.
Cette me´thode est ge´ne´ralement utilise´e pour :
– Retrouver la pale´ointensite´ relative dans les se´diments marins et lacustres en normalisant
les donne´es de NRM,
– Caracte´riser les porteurs magne´tiques et la granulome´trie magne´tique,
– E´tudier les aspects fondamentaux du magne´tisme.
Pour les se´diments marins, on normalise les valeurs NRM par les valeurs d’ARM afin de s’af-
franchir de la concentration et de la taille des grains (Tauxe, 1993; Valet, 2003).
Ainsi, le rapport NRM/ARM peut eˆtre une mesure fiable de la pale´ointensite´ aux conditions
suivantes (King et al., 1983) :
– La magne´tite doit eˆtre le porteur magne´tique principal,
– La granulome´trie magne´tique ne doit pas beaucoup varier,
– La concentration en magne´tite doit eˆtre plus ou moins uniforme le long de la carotte
L’Aimantation re´manente isotherme s’acquiert lorsqu’une roche est expose´e a` un champ tre`s
e´leve´ pendant un court instant a` une tempe´rature constante. La foudre en est l’exemple le
plus courant. Nous n’en discuterons pas plus car ce phe´nome`ne est tre`s peu probable pour les
se´diments marins.
Dans notre e´tude, nous avons fait les mesures d’ARM sur le meˆme appareil que pour les me-
sures de NRM et ce e´galement dans les deux laboratoires de l’IPGP et du LSCE avec le meˆme
pas de mesure (2 cm). Nous n’avons, par contre, utilise´ que les deux paliers d’aimantation 0 mT
3La me´thode dite de champ alternatif a pour but d’exposer l’e´chantillon dans un champ magne´tique alternatif,
de forme sinusoı¨dale, de´croissant line´airement dans le temps.
4Un u-channel est un sous-e´chantillonnage d’une carotte. Il a une forme rectangulaire
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et 20 mT pour cette mesure car la normalisation s’effectuant sur la mesure de NRM il n’e´tait
pas utile de faire plus de paliers.
Mesure de la susceptibilite´ magne´tique
La susceptibilite´ magne´tique est un parame`tre qui permet, au moyen d’une mesure non
destructive, de caracte´riser la nature et l’intensite´ de la re´ponse des particules charge´es d’un
se´diment soumis a` un champ magne´tique externe (Butler, 1992; Tauxe, 2010). Nous avons
lors de nos mesures utilise´ un Bartington™ couple´ a` un capteur MS2E de re´solution 2.10−6
SI. Le capteur ge´ne`re un champ magne´tique de basse fre´quence et basse intensite´ autour de
lui. Quand on le place sur les se´diments, le changement de champ induit est enregistre´ et
converti en valeur de susceptibilite´ magne´tique. La susceptibilite´ magne´tique, χ, s’exprime de




ou` M est la mesure de l’aimantation induite par le champ magne´tique H.
Cette mesure est sensible au type (ferrimagne´tique, paramagne´tique et diamagne´tique) et a` la
concentration en grains magne´tiques. Elle permet donc d’avoir une indication sur les varia-
tions de composition magne´tique et de classer le mate´riel en fonction de sa re´ponse au champ
externe applique´. Un tableau re´capitulatif des valeurs moyennes de susceptiblite´ magne´tique
pour les diffe´rents mine´raux magne´tique est pre´sente´ a` la fin du paragraphe 3.1.4.
Nos mesures se sont faites a` tempe´rature ambiante et avec un pas d’e´chantillonnage de 5 mm
sur une demi-section des carottes recouverte d’un film plastique. Certaines carottes (Klg02,
Klg06 et Klg07) ont e´te´ remesure´es avec un pas de 2 cm graˆce a` un bartington MS2C au
LSCE nous permettant d’acque´rir des valeurs de susceptibilite´ magne´tique volumique sur le
u-channel, et ainsi, de comparer avec les donne´es obtenues a` la main sur les demi-carottes. Les
re´sultats sont identiques.
Phases de haute et basse coercivite´ : le S-ratio
Lamesure du rapport “S-ratio” (aimantation re´manente isotherme a` saturation : SIRM) a e´te´
de´finie afin de de´crire les diffe´rentes contributions des phases magne´tiques de basse et haute
coercivite´5 dans un e´chantillon et d’e´tudier la variation de ces diffe´rentes contributions le long
de la carotte. Nous avons effectue´ cette mesure afin d’e´tudier l’e´volution de la mine´ralogie
magne´tique lors de la diagene`se pre´coce.
Dans un premier temps, l’e´chantillon est place´ dans un e´lectro-aimant re´gle´ a` une valeur de 1
T (qui correspond a` la valeur de saturation des phases de haute coercivite´, comme l’he´matite
ou les sulfures), puis a` nouveau place´ dans l’e´lectro-aimant dans le sens oppose´ a` 0,3 T (qui
correspond a` la saturation des mine´raux de basse coercivite´, comme la magne´tite). Le fait d’in-
verser le sens du champ entre les deux mesures permet de de´terminer la quantite´ de mine´raux
peu coercitifs pouvant eˆtre remagne´tise´s par un champ contraire.
La valeur du rapport est ensuite calcule´e de la manie`re suivante (Bloemendal et al., 1992; Pas-








5La coercivite´ magne´tique est un terme qui caracte´rise la re´sistance d’un mine´ral a` l’aimantation. S’il suffit d’ap-
pliquer un champ faible alors le mine´ral est dit peu coercitif, dans le cas contraire on dit qu’il a une forte coercivite´
- 82 -
3.1 Mate´riel et Me´thodes
Lorsque celui-ci vaut 1, l’e´chantillon est domine´ par des mine´raux porteurs de basse coercivite´.
Lorsqu’il descend en dessous de 1 il y a me´lange (plus le rapport est petit plus la quantite´ de
mine´raux a` coercivite´ e´leve´e est importante).
L’e´chantillonnage se fait a` partir de u-channel dans des cubes de 2x2 cm. L’appareil utilise´
a e´te´ un JR6 situe´ au laboratoire de pale´omagne´tisme de l’IPGP avec un bruit de fond de
5.10−9A/m2. La valeur d’intensite´ de 1 T correspond sur l’e´lectro-aimant a` une tension de 36.7
V, celle pour 0.3 T est de 10.08 V.
Nous avons utilise´ cette me´thode sur les carottes du bassin de C¸ınarcık (Klg03 et Klg04) et du
haut topographique duWestern High (Klg06 et Klg07). Le pas d’e´chantillonnage a e´te´ de 10 cm
environ loin de la diagene`se, puis de 5 cm proche de la diagene`se et enfin entre 1 et 3 cm juste
avant, pendant et juste apre`s le phe´nome`ne. Les donne´es sont fournies en annexes.
Mesure de la susceptibilite´ Magne´tique en Chauffe (Thermomagnetic curves)
La mesure de susceptibilite´ magne´tique en chauffe a pour but d’identifier et caracte´riser
la composition mine´ralogique magne´tique d’un e´chantillon via la tempe´rature de Curie. Nous
avons effectue´ cette mesure en comple´ment de celle du S-ratio afin de caracte´riser l’e´volution
de la granulome´trie magne´tique pendant la diagene`se ainsi que de discriminer les proportions
relatives entre les oxydes et les sulfures dans le se´diment. Cette mesure est sans conside´ration
pour le contenu en he´matite. En effet, ce mine´ral est 200 fois moins aimante´ que la magne´tite ce
qui signifie que son signal ne sera visible que si le mine´ral y est 200 plus important en termes
de masse que les autres mine´raux. Une mesure de comparaison a ne´anmoins e´te´ effectue´e en
chauffant jusqu’a` la tempe´rature de Curie de l’he´matite (675◦C) et est pre´sente´e Fig. 3.16.
La mesure se fait par une e´tape de chauffage a` partir de la tempe´rature ambiante (22◦C) jusqu’a`
660◦C puis par une e´tape de refroidissement de l’e´chantillon de 660◦C jusqu’a` la tempe´rature
ambiante. La manipulation se fait en atmosphe`re neutre, nous avons utilise´ de l’Argon pour
cela (car la pre´sence d’oxyge`ne est totalement re´duite e´vitant une oxydation malencontreuse).
L’appareil de mesure utilise´ a e´te´ un CS3-KLY3 avec le logiciel de traitement MX-CS3 au la-
boratoire de ge´ologie de l’Ecole Normale Supe´rieure (ENS). La sensibilite´ de l’appareil est de
10−7 SI et la tempe´rature est de´finie a` ±2◦C.
Les mesures ont e´te´ effectue´es sur les carottes Klg03, Klg04 et Klg07 avant, pendant et apre`s la
diagene`se. Quatre e´chantillons ont e´te´ analyse´s pour la carotte Klg03, dix pour Klg04 et onze
pour Klg07 (leur position sera fournie en annexes avec les courbes).
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FIG. 3.16 – Comparaison des mesures de susceptibilite´ magne´tique en chauffe avec les paliers
20 a` 660◦C (a` gauche) et 20 a` 680◦C)
Mineral Formula magnetization χ (SI) Coercivity TC (◦C) Ms
(A.m2.kg−1)
Magnetite Fe3O4 Ferrimagnetic 3 106 low 580 92
Ti-
magnetite
Fe2,4Ti0,6O4 Ferrimagnetic 0.13− 0.62 106 low 150 24
Pyrrhotite Fe9S10 Ferrimagnetic 3.2 106 high 320 20
Greigite Fe3S4 Ferrimagnetic low >320 59
Hematite Fe2O3 Anti-
ferromagnetic
0.5− 40 103 high 680 0.4
Pyrite FeS2 Paramagnetic 1.5 103 high
TAB. 3.1 – Tableau re´sumant les principales caracte´ristiques des mine´raux magne´tiques. Ms
repre´sente l’aimantation a` saturation du mine´ral conside´re´.Ms repre´ente l’aimantation a` satu-
ration du mine´ral.
Description semi-quantitative par utilisation duMicroscope Electronique a` Balayage (MEB)
Nous avons utilise´ la me´thode semi-quantitative du Microscope Electronique a` Balayage
(MEB) en utilisant un microscope a` e´mission de champ (Fe-SEM Zeiss ΣIGMA) e´quipe´ d’un
de´tecteur EDS (X-MarTM, Oxford Instrument) permettant d’obtenir une analyse en composant
chimique.
Cette technique a e´te´ utilise´e dans le but d’observer les mine´raux magne´tiques et d’acque´rir
une ide´e de l’e´volution de la proportion entre les diffe´rentes phases magne´tiques le long des
carottes (Fig. 3.17). Le principe de l’appareil repose sur les interactions du faisceau d’e´lectrons
de l’appareil et du mate´riel e´tudie´. Les e´lectrons qui sont re´tro-diffuse´s apre`s avoir bombarde´
l’e´chantillon, permettent d’obtenir une image de l’e´chantillon avec une re´solution de ± 0.01
µm. Il est e´galement possible d’avoir une analyse en composant chimique. L’avantage de cette
technique est que peu de mate´riel est ne´cessaire (<2 g). Nous avons image´ et analyse´ des
e´chantillons tamise´s a` la fraction < 63 µm qui ne nous e´taient pas utiles pour les datations.
Ils ont e´te´ me´tallise´s au Carbone avant analyse puis place´s dans l’appareil sous vide.
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Nous avons analyse´ des e´chantillons provenant des carottes Klg04 (8 e´chantillons), Klg05 (5
e´chantillons), Klg06 et Klg07 (1 e´chantillon pour les deux).
FIG. 3.17 – Exemples d’observations effectue´es par le MEB pour la carotte Klg04 situe´e au ni-
veau du bassin de C¸ınarcık pour les diffe´rentes e´tapes (avant, pendant et apre`s) de la diagene`se.
La pyrite est pre´sente tout le long de la carotte mais devient de plus en plus importante. Des
oxydes de Fer sont pre´sents dans le haut de la carotte et ne sont plus visibles par la suite.
3.1.5 Tableau re´capitulatif des manipulations effectue´es
- 85 -






























































































































































































































































































































































































































































































































































Etude de pale´osismologie en Mer de Marmara
Dans ce chapitre nous allons pre´senter le re´sultats de notre travail concernant l’enregistre-
ment des tremblements de terre dans les diffe´rents bassins de la Mer de Marmara. La premie`re
partie est un article accepte´ au journal NHESS et porte sur la partie ouest de laMer deMarmara.
Les turbidites identifie´es ont e´te´ de´crites. Elles ont toutes une signature granulome´trique par-
ticulie`re et sont identifie´es comme des sismoturbidites. Une corre´lation au travers des bassins
a e´galement e´te´ effectue´e graˆce aux variations environnementales et anthropiques observe´es
dans le signal granulome´trique et ge´ochimique. Par manque de datations nous n’avons pas pu
relier les sismoturbidites aux tremblements de terre historiques mais par les donne´es de 210Pb
nous avons contraint l’aˆge de la premie`re turbidite. Elle correspond au tremblement de terre
de 1912. La deuxie`me partie porte sur l’e´tude du Bassin de C¸ınarcık et se pre´sente sous forme
d’article (article en pre´paration). Les deux carottes e´tudie´es nous ont permis de discuter de la
sensibilite´ des sites d’e´chantillonnage sur l’enregistrement des se´ismes. De plus, nous avons
pu par la corre´lation des carottes e´tudie´es, me´langer les aˆges obtenus sur les deux carottes
pour construire un premier mode`le d’aˆge des e´ve´nements ayant lieu sur le segment de Prince’s
Island.
4.1 The earthquake sedimentary record in theWestern part of the Sea
of Marmara, Turkey (accepted in NHESS)
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Abstract. The submarine part of the North Anatolian
Fault (NAF) is a very significant hazard for the 12 million
people living in Istanbul (Turkey). An accurate seismic risk
assessment necessitates paleoseismological data, which can
be retrieved in the Marmara Sea by using sedimentary cores.
Here, a record of turbidites was obtained in five cores, span-
ning the Tekirdag˘ Basin, the Western High and the Central
Basin linked by the Tekirdag˘ fault segment. The turbidites
are synchronous at different sites across the two basins and
through the structural high pointing to shaking by earth-
quakes as a triggering mechanism. In particular, the M = 7.4
1912 Mu¨refte earthquake left a distinctive sedimentary im-
print in all the studied cores. Radiocarbon dating implies a
turbidite recurrence interval of about 300 yr. The low number
of seismo-turbidites documented in the Central Basin com-
pared to the Tekirdag˘ Basin suggests quasi-synchronous rup-
tures of the Tekirdag˘ Segment and the adjacent Central Seg-
ment of the NAF or a partial seismic slip on the Central Seg-
ment. Both scenarios have implications regarding seismic
hazard. Finally, though we obtained a paleoseismological
record of the ruptures along the Tekirdag˘ Segment, further
chronological constraints are needed to better date the events
and to confirm the completeness of the obtained record.
1 Introduction
Hazard risk assessment for populations living in tectoni-
cally active areas can be improved using paleoseismology,
by building an extended database of major earthquakes and
earthquake recurrence time (Fraser et al., 2010). Even though
most studies in this field of inquiry were historically based on
on-land field work, e.g. in California, in Turkey, in Italy, in
Himalayas, in Tibet (Dolan et al., 2003; Weldon et al., 2004;
Galli et al., 2008; Kondo et al., 2008; Fraser et al., 2010;
Klinger et al., 2011), recently interesting offshore studies
have appeared (Goldfinger et al., 2003a; Goldfinger, 2011).
These studies use the identification of mass-wasting deposits
triggered by large earthquakes to obtain records of events
over 1000s of years (McHugh et al., 2006; Beck et al., 2007).
Mass-wasting deposits related to earthquakes have a specific
signature and can be distinguished from other deposits em-
placed by hyperpycnal flow, wave storm loading, among oth-
ers (Gorsline et al., 2000; Nakajima and Kanai, 2000; Shiki
et al., 2000; Beck et al., 2007). Earthquake-triggered tur-
bidites may mobilise 5 to 10 times the sediment volume of
classical turbidites (Gorsline et al., 2000) and usually show
liquefaction or flaser bedding structures (Beck et al., 2007).
Their granulometric signature reflects a high energy trans-
portation mechanism, forming a mass flow and a very large
suspension cloud (Shiki et al., 2000). As a result seismo-
turbidites have a sharp and wavy erosional base (Shiki et al.,
2000), and can be divided into a basal sand sublayer and a
thick silt sublayer, characterized by a poor size grading and
coeval deposition of sand, silt and clay particles (Nakajima
and Kanai, 2000; Shiki et al., 2000).
In this paper, we study the turbiditic sedimentation in the
Marmara Sea, which is crossed by the North Anatolian Fault,
a major active strike-slip fault, causing the rupture of M ≥ 7
earthquakes. The presence of the urban area of Istanbul on
its shoulder, where about 12 million people live, makes this
region a major spot for seismic hazard studies. We identified
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turbiditic deposits in five 3 to 4 m-long cores, which sam-
ple its different basins and highs. We then use global sedi-
mentological changes to correlate the different cores and to
characterize the general depositional pattern in the Marmara
Sea. Radiogenic lead data allow us to discriminate the tur-
bidites triggered by the 1912 earthquake. The granulometric
characteristics of the other turbidites, their lateral extent and
the synchronicity of proximal and distal deposits are used to
infer a seismic trigger. Finally, we discuss the paleoseismo-
logical implication of the identified seismo-turbidites.
2 Settings
2.1 Tectonic setting
The North Anatolian Fault (NAF) is a 1500 km-long dex-
tral strike slip fault, accommodating the westward extrusion
of the Anatolian Plate (Barka and Kadinsky-Cade, 1988;
Sengo¨r et al., 2005). In the Marmara Sea area, the NAF
separates into branches, spreading out the deformation over
a width of 130 km (Barka and Kadinsky-Cade, 1988). The
northern branch of the NAF accommodates most of the de-
formation (McClusky et al., 2003) and runs across the 170
km-long Marmara Sea.
The Marmara Sea is composed of three-aligned marine
pull apart basins, reaching a maximum water depth of 1250
m (Le Pichon et al., 2001; Armijo et al., 2002; Sarı and
C¸ag˘atay, 2006). From west to east the basins are called
Tekirdag˘, Central and C¸ınarcık. They are respectively asso-
ciated with the present active Tekirdag˘, Central and C¸ınarcık
fault segments (Fig. 1). The different faults segments and the
related basins have been imaged by seismic reflection and
refraction profiles (Seeber et al., 2006; Carton et al., 2007;
Be´cel et al., 2009) and modelled (Hubert-Ferrari et al., 2000;
Muller and Aydin, 2005). The basins are separated by two to-
pographic ridges: the Western High and Central High, with a
respective water depth of 700 m and 900 m (Le Pichon et al.,
2001; Armijo et al., 2005). The basins are sensitive to mass-
wasting events triggered by major earthquakes, rupturing the
fault strand, which crosses them (McHugh et al., 2006; Sarı
and C¸ag˘atay, 2006; Beck et al., 2007).
2.2 The historical earthquake record
The northern branch of the NAF in the Marmara Sea is a
major active fault characterized by a GPS-based right-lateral
slip rate about 20 mm yr−1 (McClusky et al., 2003). The
resulting accumulated stresses are episodically released by
major and destructive earthquakes recorded in history over
2000 yr (Ambraseys, 2002). During the 20th century, the
1912 M = 7.4 Mu¨refte earthquake ruptured the Ganos Seg-
ment, located west of the Marmara Sea and probably also the
offshore part of the Tekirdag˘ Segment (Armijo et al., 2005;
Aksoy et al., 2010). In 1999, the M = 7.4 Izmit earthquake
took place just east of the Marmara Sea (Hubert-Ferrari et al.,
2000). Five other events with M>7 occurred during the pe-
riod from 1509 to 1900 (1719, 1754, 1766 May, 1766 Au-
gust, 1894) (Fig. 1, Ambraseys 2002; Pondard et al. 2007).
The historical record provides earthquake damage data re-
stricted to the on-land borders of the Marmara Sea and can-
not be used alone to determine the epicenters and surface
ruptures. Even recent earthquake databases do not provide
routinely accurate earthquake epicenters and foci locations
( ¨Orgu¨lu¨, 2011). Finally, submarine scarps associated with
past recent ruptures in 1912 and possibly in 1894 comple-
ment the seismological data set (Armijo et al., 2005; Pon-
dard, 2006).
2.3 Previous sedimentological core studies in the
Marmara Sea
The Marmara Sea connects the Black Sea to the Aegean Sea
through the Bosphorus and Dardanelles Straits. Because of
its particular geographic situation, it is highly sensitive to cli-
matic and environmental changes and was the focus of mul-
tiple sedimentological investigations (C¸ag˘atay et al., 2000;
Abrajano et al., 2002; Hiscott et al., 2002; Major et al., 2002;
Mudie et al., 2002; Vidal et al., 2010). A key issue for these
studies is the understanding of the nature of the reconnection
between the Black Sea and the Mediterranean Sea (catas-
trophic Major et al. 2002; or progressive C¸ag˘atay et al. 2000;
Hiscott et al. 2002) ∼ 9 kyr BP ago (C¸ag˘atay et al., 2000;
Vidal et al., 2010).
Recent environmental changes related to anthropogenic
disturbances were also identified. In particular, pollen stud-
ies (Mudie et al., 2002) put forward the occurrence of a pro-
gressive deforestation starting 4 kyr ago in the watershed sur-
rounding the Marmara Sea. During the Beys¸ehir Occupa-
tion Phase (ca. 1300 yr BC to ca. AD 200–800 yr; Eastwood
et al. 1998), vegetation changes and land degradation have
been documented in the Lakes Manyas and Uluabat (Kazanci
et al., 2004). In both lakes, which are part of the Kocasu
River, a major source of sediments for the Marmara Sea,
with higher rates of sedimentation started around 2 kyr BP.
In parallel, a progressive increase in sedimentation rate on
the southern Marmara shelf occurred (Kazanci et al., 2004)
at the same time as the formation of the most recent sapro-
pel, 4750–3500 14C yr BP ago (C¸ag˘atay et al., 2000). Eris
et al. (2007) also suggested that the growth of the prodelta at
the entrance of the Bosphorus was related to an increase in
sediment supply triggered by the clearing of forests in water-
sheds.
In addition to paleoclimatic investigations, paleoseismol-
ogy studies have recently used turbidites for deciphering the
earthquake history (McHugh et al., 2006; Sarı and C¸ag˘atay,
2006; Beck et al., 2007). Multi-proxy analyses were per-
formed on cores coming from Central Basin (McHugh et al.,
2006; Beck et al., 2007) and Tekirdag˘ Basin (McHugh et al.,
2006). Both authors conclude that (1) significant turbiditic
deposition directly related to earthquake shaking occurs in
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Fig. 1. General context of the Marmara Sea, crossed by the North Anatolian Fault (NAF). Main structures are labelled in blue. Global
tectonic context of the Anatolian Plate is included as inset with GPS velocities from Reilinger et al. (2006), with a red box indicating the
location of Fig. 1.
the Marmara Basin (McHugh et al., 2006; Beck et al.,
2007), (2) basins’ filling is mainly controlled by active faults
(Uc¸arkus¸, 2010) and may document earthquake rupture along
the associated fault segments (McHugh et al., 2006; Beck
et al., 2007), and (3) seismoturbidites are associated with os-
cillating bottom currents (seiche), with variable suspended
load or bedload (Beck et al., 2007).
3 Material
The cores studied (Klg02 to Klg08) were collected in the
Marmara Sea during the Marmascarps mission in 2002,
shortly after the 1999 M = 7.4 Izmit earthquake (Armijo
et al., 2005). The coring sites are similar to locations of ROV
short cores (Uc¸arkus¸, 2010) and long cores studied in Beck
et al. (2007), Londeix et al. (2009), Vidal et al. (2010). The
seven Kullenberg cores are 3.5 m to 4.5 m long (Table 1) and
are distributed in specific areas along the fault (Fig. 1). They
provide a link between very short interface cores (ROV) and
the very long cores of the Marion Dufresne cruise, in which
upper meters are often missing or strongly disturbed.
The Klg05 and Klg08 cores are situated 6 km apart in the
southern part of the Tekirdag˘ Basin, along the Tekirdag˘ Seg-
ment of the NAF, at the outlet of deep canyons (Fig. 1). Fur-
ther east, the Klg06 core samples the intersection between
the Western High and the Tekirdag˘ Basin, and the Klg07 core
samples the intersection between the Central Basin and the
Western High. These two cores, lying 15 km apart, are close
to the Tekirdag˘ Segment. Klg02 is located in the inner part
of the Central Basin pull apart (Armijo et al., 1999), between
the Tekirdag˘ and the Central Segments of the NAF. Klg03
and Klg04 sample the C¸ınarcık Basin. The paper focuses on
the Klg02, Klg05, Klg06, Klg07 and Klg08 cores, but the
XRF-data obtained for the Klg04 core are presented here,
because it highlights global sedimentary changes occurring
across the whole Marmara Sea.
4 Methods
4.1 Core processing, imaging and physical properties
The sedimentary facies observed in cores were described
first to provide a basic core log. The visual core descrip-
tion was based on colour, bedding, sedimentary structures
and disturbances, grain size distribution, texture, bioturba-
tion and fossil content. This description was refined by using
X-ray radiograms, granulometric data, magnetic susceptibil-
ity measurements and XRF-scanning data.
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Fig. 2. Typical examples of turbidites: granulometric and geochemical signatures as described in Sect. 5. Turbidites are composed of a basal
sandy sublayer, an upper silty sublayer with frequent laminations and a top light grey clayey sublayer. A: X-ray imagery and granulometry
zooms of event 7 in Klg05. Yellow label on the X-ray indicates the position of the event as in Fig. 4. B: X-ray imagery, granulometry and
geochemical profiles of event 1 in Klg05. Turbidites can have a positive signature in Zirconium (pink curve), negative in bromine (green
curve). Manganese (blue curve) typically shows a peak just below turbidites. Yellow names indicate events as referenced in Fig. 4.
In the X-ray pictures (EPOC scopix system in Bordeaux
1 University), the grey scale is proportional to the X-
ray penetration into the core and to the sediment density,
with sand being usually black and clay light grey (Migeon
et al., 1999). The X-ray imagery was particularly useful
to identify all possible sedimentary structures, like lami-
nated coarser episodes, low angle symmetric cross lamina-
tion, ball-and-pillow structures, water-escape structures, dis-
placements previously interpreted in sedimentary cores sam-
pling the Tekirdag˘ Basin, as specific imprints of major earth-
quakes by Beck et al. (2007).
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Fig. 3. Characteristics of the thickest turbidites in Klg02 and Klg05 cores by using X-ray, log, grain size and geochemical parameters.
The magnetic susceptibility measurements were per-
formed on the split cores using a Bartington MS2E sensor
with 5 mm-interval at room-temperature. The data provide
a first-order identification of layers enriched in coarse detri-
tal material (Fe, Mg, Ti), which can characterize the base
of turbidites (Butler, 1992; Tauxe, 2010). Microgranulomet-
ric analyses were performed on bulk sediment sub-samples
from u-channels at 10 mm-intervals using a Malvern master-
sizer 2000. Percentages of clay, silt and sand particles were
computed as well as mode, median, mean, skewness and kur-
tosis indices (Folk, 1968). The data help to characterize tur-
bidites in terms of depositional processes (Pettijohn et al.,
1987; Sperazza et al., 2004).
4.2 XRF
XRF data collected by X-ray fluorescence on an Avaat-
ech XRF core scanner were used to correlate cores be-
tween the basins and the Western High and to refine
sedimentological and geochemical processes associated with
www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/1235/2012/ Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 12, 1235–1254, 2012
1240 L. Drab et al.: The earthquake sedimentary record in the western part of the Sea of Marmara, Turkey
Fig. 4. Stratigraphic log of the Klg05 core in the Tekirdag˘ Basin obtained by combining X-ray imagery, grain size, magnetic susceptibility
data, Mn and Zr standardized intensities. On the left, zoom pictures of the two basal layers of the thickest turbidites with gravel are presented.
Main deposited turbidites are identified and labelled; event labels change according to their stratigraphic position, beginning with 1 at the top
of the core. Sandy sublayers are depicted in black, intermediate silty sublayers in grey, upper clay-rich sublayer in light grey and background
sedimentation in white.
turbiditic deposition. The split-core sections were measured
every 5 mm, with energies of fluorescence radiation of
10 keV and 30 keV to reach a large spectra of elements, com-
prising Al, Si, S, Cl, K, Ca, Ti, Mn, Fe, Br, Pb, Rb, Sr, Zr.
The elemental distributions, initially expressed in counts per
second, were standardized to get a better comparison of the
variations of intensity through the different cores. As intensi-
ties are only a semi-quantitative measurement of the real ele-
mental composition, we used ratios that provide the most eas-
ily interpretable signal of relative changes in chemical com-
position, and minimize the risk of drawing erroneous conclu-
sions from XRF data (Palike et al., 2001; Vlag et al., 2004;
Bahr et al., 2005). The Ca/Ti ratio was exploited, because it
represents autochthonous productivity in the sea (Ca), with
respect to terrigenous allochthonous input (Ti), and because
it is considered as a reliable proxy in the nearby Black Sea
environment (Bahr et al., 2005).
4.3 Age dating
AMS 14C dating was performed on foraminifers (planktonic
and benthic), bulk sediment and on shells in AEON laborato-
ries and ARTEMIS LMC14 laboratory in the LSCE, Orsay.
Sediment accumulation rate for the last century was derived
from profiles of excess 210Pb activity (210Pbxs). 210Pb and
226Ra activities were measured using a semi-planar γ detec-
tor at EPOC at the University of Bordeaux 1 (Schmidt et al.,
2009). Activities are expressed in mBq g−1 and errors are
based on 1 standard deviation counting statistics. Excess
210Pb was calculated by subtracting the activity supported
by its parent isotope, 226Ra, from the total 210Pb activity in
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Fig. 5. Stratigraphic log of the Klg02 core in the Central Basin obtained by combining X-ray imagery, grain size, magnetic susceptibility data,
Mn and Zr standardized intensities. On the left, zoom in the X-ray of the basal layers of the thickest turbidite e3 with complex laminations.
Main turbidites deposits are identified and labelled; event labels change according to their stratigraphic position, beginning with 1 at the
top of the core. Sandy sublayers are represented in black, intermediate silty sublayers in grey, upper clay-rich sublayers in light grey and
background sedimentation in white.
the sediment. Errors in 210Pbxs were calculated by propa-
gation of errors in the corresponding pair (210Pb and 226Ra).
The sedimentation rates were calculated from 210Pbxs pro-





where [210Pbxs]0,z are the activities of excess 210Pb at sur-
face, or the base of the mixed layer, and depth z, λ the decay
constant of 210Pb (λ= 0.0311 yr−1), and S the sediment ac-
cumulation rate.
5 Results
5.1 Main features of sedimentation in the Marmara Sea
Visual inspection shows that all cores have a very uniform
silty-clay lithology, with few sandy laminations and rare
gravelly layers containing numerous shells (indicated in red
in the Figs. 4, 5, 6). The colour of the cores is predominantly
olive green changing into dark grey with sandy laminations.
X-ray imagery shows a succession of dark sub-layers that
are progressively grading to a greyer colour (Fig. 3 event e6
in Klg05) and in places to light grey colours (Fig. 3 event 4 in
Klg02), defining what we call here a sedimentary event. The
thickest dark layers correspond to sandy laminations and to
gravelly layers identified during visual inspection. The dark
grey, grey to light grey sequences show an important thick-
ness range from 10 cm to more than 1 m thick. These se-
quences form about 80 % of the sedimentary record of cores
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Fig. 6. Stratigraphic log for the first 80 cm of the Klg06 and Klg07 cores situated in the Western High obtained by combining X-ray imagery,
grain size, magnetic susceptibility data, Mn and Ti/Al or Zr standardized intensities. Main event deposits are identified and labelled; event
labels change according to their stratigraphic position, beginning with 1 at the top of the core. The complete stratigraphic logs are presented
in the Appendices (Figs. 12 and 13).
located in deep basins (Klg02, Klg05 and Klg08). X-ray
pictures show detailed textural and structural changes in the
three sublayers. Dark grey sublayers have a sharp basal sur-
face (Fig. 2: 263 cm), which can be wavy, indicating ero-
sion (Figs. 2, 3) and associated with strong structural and
cross disturbances (Figs. 2, 4). The overlying, intermediate
grey sublayer shows numerous thin parallel laminations in
greater concentration near its base (Fig. 3 events e3 and e4
in Klg02 and e6 in Klg05), which can be linked to oscil-
lating currents (Beck et al., 2007). The sequence is capped
Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 12, 1235–1254, 2012 www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/1235/2012/
L. Drab et al.: The earthquake sedimentary record in the western part of the Sea of Marmara, Turkey 1243
Fig. 7. Excess 210Pb activities (black dots) and computed sedimentation rates of the cores Klg02, Klg05, Klg06, Klg07 and Klg08. White
dots are from nearby ROV cores and show that no significant loss of sediments occurs in Klg cores. The extent of the mixed layer is depicted
in blue. X-ray imagery associated with the mean grain size (black lines) shows the location of the e1 sedimentary event induced by the
M = 7.4 1912 earthquake. The age model derived from 210Pbxs at the top of the 1912 turbidite is represented in green. Data are given in the
Appendices. The event e1 has the following characteristics:
In Klg05, e1 is marked by two basal sandy layers at 13 and 21 cm depth, suggesting two distinct mass flows. The thickest upper one is visible
with the naked eye and is associated with a significant increase in zirconium and titanium content (Fig. 4). In Klg08 similar sandy layers
and geochemical signatures are observed at 18 cm and 23 cm depth. In Klg07, the event is marked at 10–11 cm by a small sandy peak, a step
increase in silt and an increase in Ti and Mn in XRF record. In Klg06, there is a similar step increase in silt, associated with a dipping white
line in the X-ray.
Table 1. Location of Kullenberg cores collected during the Marmascarps mission in 2002.
Basin Core Latitude (◦N) Longitude (◦E) Water depth (m) Core length (cm)
Tekirdag˘ klg05 40◦48,50 27◦37,3 1123 341
Tekirdag˘ klg08 40◦47,31 27◦33,22 1111 385
Western High klg06 40◦48,90 27◦44,28 726 371
Western High klg07 40◦49,115 27◦54,44 1065 432
Central klg02 40◦50,28 28◦00,54 1266 403
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by a light-grey sublayer with possible traces of bioturbation
(Figs. 2, 3-Klg05). Similar events were already described
in the Marmara Sea by using X-ray images, and were in-
terpreted as the sedimentary rework of major earthquakes
(McHugh et al., 2006; Beck et al., 2007).
Grain size measurements are similar for all cores, with a
dominance of silt-sized particles. Sieving shows that silt-
sized particles are a mixture of mineral grains, different kinds
of shells including foraminifers, marine and terrestrial or-
ganic material, among others. A systematic trend is observed
in the upper part of cores characterized by a progressive in-
crease in the percentage of silt-sized particles and a coeval
decrease in the percentage of clay-sized particles (Fig. 2).
All cores show multiple fine-grained sand deposits that sys-
tematically match with the dark sublayers identified in X-
ray imagery and with high values in magnetic susceptibility,
χ (Figs. 4, 5). In the overlying grey sublayer, silt usually
reaches a maximum just above the sand layer, and slowly de-
creases upward to a minimum or stays nearly constant. The
top light grey sublayer shows a relative increase in clay com-
pared to silt. We thus interpret sedimentary events composed
of (1) a basal sandy sublayer possibly erosive, (2) an interme-
diate laminated silt sublayer overlain by (3) an upper clayey
silt sublayer with some bioturbation as major turbidites. We
also identify in the cores very thin sand lamina that could
correspond to minor turbidites. They typically have less than
half of the volume of the smallest major turbidite identified
in the same core.
To constrain the depositional pattern of the major tur-
bidites, their textural characteristics are accessed by comput-
ing distribution parameters like mean, sorting, skewness, and
kurtosis (Folk 1968; Fig. 3 e6-Klg05 and e4-Klg02). Major
sandy turbidites have the following characteristics: (1) the
basal layer of the turbidites often shows multiple pulses, and
(2) grain size change between the sand and the silt sublayers
is abrupt, (3) change in grain size, sorting and skewness can
also be abrupt in the silt and clayey silt sublayers, whereas
the decrease in kurtosis is generally gradual. The top clay-
rich part of the turbidite is marked by a minima in sorting
and a skewness around zero.
The major turbidites have also a distinct XRF signature.
They typically show a local increase in zirconium (Zr) con-
tent (Figs. 2b, 4). The sand sublayers are characterized by a
decrease in bromine (Br) content, whereas a relative increase
in titanium (Ti) is observed in both the underlying sandy and
silt-rich sublayers. Manganese (Mn) shows a sharp increase
just below the basal sandy sublayer. The transition to the
hemipelagic sedimentation is marked by a rising until a max-
imum in K, Ca or in Ca/Ti ratio. These elements do occur in
proportion to the hemipelagic sedimentation (Fig. 8). Minor
turbidites do not have a noteworthy XRF signature.
The stratigraphic logs of cores presented in Figs. 4, 5, 6
show the X-ray intensities, the magnetic susceptibility, the
granulometric measurements and XRF data. The dark Zr en-
riched sand base, the laminated grey silt sublayer and the
clayey silt top sublayers are shown with different grey scale
colours, and labelled downward from the top of the core. Mi-
nor turbidites are not labelled.
5.2 Specific features of each site
In the Tekirdag˘ Basin, the 350 cm long sedimentary record
of the core Klg05 (Fig. 4) shows ten major turbidites. Sedi-
mentary events are characterized by (1) a sharp sand sublayer
with χ and/or Zr peaks overlain by lamina, (2) an increase in
Ti content in the basal and silt sublayers, and (3) a Mn peak
beneath the basal sand. Standing alone, thin sandy layers are
interpreted as minor turbidites. The largest turbidites labelled
e5 and e6 at 160 cm and 233 cm depth have a gravelly base
and a respective thickness of 55 cm and 70 cm (zoom pic-
tures on Fig. 4). To assess the depositional pattern of these
turbidites, distribution parameters (mean, sorting, skewness,
kurtosis) are calculated and divided in layers labelled I, II,
III and IV (Fig. 3). Above the gravelly base, event e5 shows
successively two sandy peaks: an inverse grading in the silty
sublayer (mean size in phi decreases in Fig. 3), followed by
an abrupt change in mean-sorting indexes, then by normal
grading. In event e6, the two basal sandy peaks (I in Fig. 3)
are overlain by a first fining upward sublayer with gradually
decreasing sorting and increasing skewness (layer II). Layer
II is capped by additional sublayers, with nearly constant
mean, skewness and sorting separated by an abrupt change
(III and IV in Fig. 3). In the sorting-skewness diagram, grain
size evolves gradually towards smaller skewness and better
sorting values, but with distinctive groups representing the
different sublayers. The geochemical evolution of the two
turbidites also show coeval changes with the granulometry
(Fig. 3). K intensity shows a gradual evolution through the
turbidite similar to the kurtosis index and might reflect a rela-
tive increase in illite in the grain assemblage. The character-
istics of events 5 and 6, in particular, non-gradual changes in
grain size and the two coarser basal pulses are representative
of other major turbidites recorded in Klg05.
In the inner part of the Central Basin, the core Klg02
shows eleven major turbidites (Fig. 5), which display a
greater diversity in their geochemistry and textural patterns
than in Klg05. The observed diversity may reflect a larger
variability in the emplacement and in the sources of turbidites
in the inner Central Basin compared to the Tekirdag˘ Basin.
Our identification of major turbidites was based on distur-
bances identified in the X-Ray images combined with gran-
ulometric and geochemical data, suggesting sudden detrital
input. Like in Klg05 there are two large turbidites labelled
e3 and e4, occurring at 150 cm and 205 cm depth with a re-
spective thickness of 70 cm and 50 cm. The shallowest e3
turbidite presents a gravelly base associated with a strong χ
peak (layer I in Fig. 3 and Fig. 5). The overlying deposit
shows a gradual decrease in χ with two distinct phases. The
silty sublayer (labelled II in Fig. 3) shows small variations in
mean and in sorting without trend, except at the boundary
Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 12, 1235–1254, 2012 www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/1235/2012/
L. Drab et al.: The earthquake sedimentary record in the western part of the Sea of Marmara, Turkey 1245
Fig. 8. Correlation of different cores based on XRF and granulometric data. All basal sandy layers have been removed. a: Ca/Ti ratio profiles
for cores Klg08 (red curve), Klg07 (brown curve), Klg06 (blue curve) and Klg04 (green curve). Uncalibrated 14 C yr BP are indicated on the
left of the profiles (Table 2). Dashed black lines represent correlative highs or lows. b Profiles(from left to right) of clay-sized particles and
of the standardized XRF data for Pb, Br, Ti and Sr for cores Klg04 (green curve), Klg06 (blue curve) and Klg07 (pink curve). Bold orange
lines represent correlative highs or lows. c Profiles of the standardized XRF data with from the left to the right Pb, Br and Ca/Ti ratio for
the cores Klg02 (yellow curves), Klg05 (purple curves) and Klg06 (blue curves). Bold red lines represent key points of correlation. Pink
rectangles indicate the location of the top fine-grained of the largest turbidites in Klg05 and Klg02.
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of the overlying clayey-silt sublayer characterized by step
changes in all parameters. This top layer (III in Fig. 3) is
characterized by increased sorting and a constant mean grain-
size. The other large event e4 has a sandy base with multiple
laminations (I in Fig. 3) and a strong χ peak. The overlying
layers II and III present an atypical very low χ with very little
geochemical changes (see Fe/Ca in Fig. 3), and are similar to
homogenites documented by Bertrand et al. (2008). Above
the basal laminated layer, kurtosis and mean do not change
significantly, whereas skewness and sorting have similar but
very gradual evolutions. In the sorting-skewness diagram,
the data are similar to the e6 turbidite in Klg05, with a grad-
ual evolution toward better sorting values and smaller skew-
ness except at the top.
In the Western High, the granulometric trends in Klg06
and Klg07 cores differ from the cores in the basins (Fig. 6).
Sand-sized particles are less than 1 % with few peaks. The
major part of the signal comes from the silt-sized particles
profile, which is between 94 % and 90 %. We focus on the
top 80 cm of the cores in Fig. 6, but complete data are in-
cluded in the Supplemental Data. In Klg06 we identified
eight silt turbidites in the X-ray imagery that correspond to a
punctual upward increase in grain size capped by a relative
increase in clay (Fig. 6). The layers are associated with man-
ganese peaks and an increase in Ti/Al ratio. The two thickest
and most distinctive silt turbidites (labelled e5 and e7) are
recorded at a depth of 58 cm and 85 cm. The e5 turbidite has
the largest sand peak and e7 is associated with the only dis-
tinct magnetic susceptibility peak in the core. Both turbidites
have a strong XRF signature, characterized by an increase in
the Ti/Al ratio in the main body and a marked increase in
manganese content beneath.
In the core Klg07, ten fine-grained turbidites were recog-
nised. These turbidites are thin and are identified based on
faint disturbances in the X-ray imagery, grain-size changes,
χ peaks and geochemical spikes in Zr, Sr/Ca and Mn (Fig. 6).
Four turbidites (labelled e1, e5, e8 and e9) at 10 cm, 32 cm,
58 cm and 69 cm in depth have a sandy base. Events e5 and
e8 correspond to the largest events and show zirconium, man-
ganese and magnetic susceptibility peaks.
5.3 Age constraints
5.3.1 Excess 210Pbxs activities
The age of sediments in the first 20 to 50 cm of all cores
was constrained by using unsupported lead data. Excess
210Pb activities for each core are consistent with the activ-
ities of the nearby ROV cores recovered during the same
cruise (Fig. 7). In the first 10 cm of cores Klg05, Klg08
and Klg06, 210Pbxs activities present an exponential decay
with increasing depth with no evidence of reworking, as con-
firmed by X-ray imagery. The limited shift between ROV and
Klg profiles indicates a moderate loss of surface sediment, up
to 6 cm for Klg08 during coring. The 210Pb derived sedimen-
tation rates are 0.23 cm yr−1 for Tekirdag˘ Basin (Klg08 and
Table 2. AMS radiocarbon dating results performed on bivalve
shell fragments (sh), bulk sediment (total organic carbon + total in-
organic carbon) (bk), benthic (bf) and planktonic (plc) foraminifers.
Sample names written in italics are considered to be reworked and
were not used for the data interpretation. Analyses were performed
at Artemis LMC14 laboratory and AEON laboratories; 14C dating
has not been calibrated and corrected for reservoir effect.
Sample Type Age (yr BP) Error (± yr)
Klg02, 180 cm bk 4830 20
Klg02, 185 cm bk 3430 20
Klg02, 352 cm bk 5060 20
Klg03, 114 cm plc 2380 15
Klg03, 114 cm bf 1630 30
Klg03, 158 cm sh 2370 30
Klg03, 161 cm plc 2370 60
Klg05, 48 cm bf 1090 15
Klg05, 94 cm bk 3070 20
Klg05, 102 cm bk 3110 20
Klg05, 103 cm bf 1845 15
Klg05, 146 cm bk 3870 20
Klg05, 152 cm sh 1945 30
Klg05, 167 cm bf 1735 30
Klg05, 178 cm sh 35 790 330
Klg05, 217 cm bk 5180 20
Klg05, 220 cm sh 13 700 45
Klg05, 229 cm sh 39 480 490
Klg05, 234 cm sh 14 390 50
Klg05, 250 cm plc 2185 20
Klg05, 250 cm bf 2445 25
Klg05, 261 cm bk 4180 20
Klg06, 278 cm sh 33870 270
Klg06, 366 cm plc 6880 120
Klg07, 61 cm plc 2500 30
Klg07, 212 cm plc 4815 45
Klg07, 255 cm sh 7390 30
Klg07, 297 cm sh 7875 35
Klg08, 73 cm sh 2880 30
Klg08, 90 cm sh 30 200 180
Klg08, 117 cm sh 28 880 150
Klg08, 124 cm sh 12 850 40
Klg08, 145 cm sh 4670 30
Klg08, 150 cm sh 21 380 80
Klg08, 220 cm sh 30 160 180
Klg08, 326 cm sh 39 820 510
Klg08, 355 cm sh 12 770 45
Klg05), and 0.12 cm yr−1 for Western High (Klg06). These
rates are interpreted to represent steady hemipelagic sedi-
mentation rates.
The uppermost section of the cores Klg02 and Klg07 shows
constant 210Pbxs activities in an inferred mixed layer. In core
Klg02, the 35 cm thick mixed layer is identical to the 210Pb
trend in the nearby core C4, studied in McHugh et al. (2006)
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(Fig. 1), and is associated with two, thin, sandy turbidites
visible in the X-ray imagery and in the granulometric data.
We have no explanation for the origin of this mixed layer.
In core Klg07, the mixed layer is only 5 cm thick. In
the nearby 20 cm long core collected using a ROV, there
is no mixed layer, which suggests that it is a coring arte-
fact. Below the mixed layer, 210Pb activity shows a rapid
exponential decay with depth. The inferred background
hemipelagic sedimentation rate is 0.15 cm yr−1 in Klg02
(Central Basin) and is 0.10 cm yr−1 in Klg07 (Western High),
similar to the Klg06 rate.
5.3.2 Radiocarbon age dating
Radiocarbon age dating shows globally a large disparity de-
pending on the material used (shells, bulk sediment and
foraminifers) (Table 2). Ages calculated from shells in cores
Klg05, Klg08 and Klg06 generally overestimate the expected
age of the host sediment, and indicate significant reworking
and external sedimentary supply from the shelf associated
with turbiditic deposition. Ages of bulk sediments (total or-
ganic carbon and total inorganic carbon) are also too old and
are not further discussed. Ages obtained from both plank-
tonic and benthic foraminifers extracted on the top of tur-
biditic events are the most reliable and thus form the basis
for our chronology.
Planktonic foraminifers were obtained in sufficient abun-
dance to be dated only at a few locations; so benthic
foraminifers were also dated. To further constrain our age
model, we correlate our records with nearby published sedi-
mentary cores. In the Western High, by comparing the Klg06
core to the core MD2430 studied by Vidal et al. (2010), the
Younger Dryas transition would be below the core bottom,
which is in agreement with the obtained uncalibrated age
of 6880 yr BP at the core bottom. The Klg07 core also in
the Western High has magnetic susceptibility measurements
similar to the core MD2430, and uncalibrated radiocarbon
ages of 2500 yr BP at 61 cm depth, 4815 yr BP at 212 cm
depth and 7875 yr BP at 297 cm depth, compatible with the
age model of the MD2430 core (Fig. S4 in the appendices;
Vidal et al. 2010). The Klg05 and Klg02 cores in the basins
can be correlated to the C4 and C8 cores of McHugh et al.
(2006). In Klg05, the uncalibrated ages of 1090 yr BP at
48 cm depth, 1735 yr BP at 167 cm depth and 2185 yr BP at
250 cm depth agree with the 14C-age of 1320 yr BP at 55 cm
depth and 1460 yr BP at 65 cm depth in core C4 (Fig. S2
in the appendices; McHugh et al. 2006). The Klg08 core
has 14-C ages of 2880 yr BP at 73 cm depth, 4670 yr BP at
145 cm depth and 12770 yr BP at 335 cm depth (Fig. S1).
The longest records (spanning 6000 to 12 000 yr) are
reached in the Western High and on the uplifted side of the
NAF in the Tekirdag˘ Basin. In the Tekirdag˘ and Central
Basins, we have a sedimentary record lasting 3000 to 4000 yr.
6 Interpretation
6.1 Variations in sedimentation pattern in the Marmara
Sea
The correlation of the Klg02 to Klg08 cores across the whole
Marmara Sea was done by combining granulometry, Ca/Ti
ratio, Ti, Pb, Br and Sr intensities with the obtained chrono-
logical data. Marked geochemical and granulometric varia-
tions are used as chronological markers and are tentatively
interpreted as global changes in the sedimentation pattern of
the Marmara Sea related to anthropogenic disturbances.
The cores Klg07 and Klg08, covering the longest time
frame, show similar Ca/Ti variations (Fig. 8a). Based on ra-
diocarbon dating and χ measurements, the Klg07 core can
also be related to the core MD2430, studied in Vidal et al.
(2010) (Fig. S4 in the appendices). The base of Klg07 is
characterized by high χ and was deposited at the end of the
glacial period (Fig. S4 in the appendices). Between 2 and
3 m depth, deposits in Klg07 (characterized by relatively high
calcium over titanium ratio) correspond to organic-rich de-
posits occurring from 11.5 kyr BP to 7 kyr BP (C¸ag˘atay et al.,
2000; Vidal et al., 2010). We found a similar high Ca/Ti ratio
in Klg08 at 1.6 m. At shallower depths, there is a distinc-
tive thin layer marked by a minimum in Ca/Ti ratio in cores
Klg08, Klg07, Klg06 and Klg04 (red layer in Fig. 8a). This
layer has a particular geochemical signature, characterized
by an anomalous Rb peak in Klg08, Klg06 and Klg04, as-
sociated with high Zr and low Ca intensities. This anoma-
lous marker present from the Tekirdag˘ Basin to the C¸ınarcık
Basin is interpreted as a key correlation marker of unknown
origin. At shallower depth there is another correlative layer
with a high Ca/Ti ratio (yellow upper layer in Fig. 8a). In
the uppermost part of the core section, the Ca/Ti curves still
present high variations that are used to correlate laterally the
different cores.
Pb, Sr, Br and Ti intensities as well as grain size also show
correlative downcore variations. These variations are illus-
trated in Fig. 8b using the core Klg04 in C¸ınarcık Basin and
the cores Klg06 and Klg07 in the Western High. The up-
per part of all granulometric profiles show an upward de-
crease in clay-sized particles coeval to an increase in silt-
sized particles. The grain size increase is coeval with a
step increase in lead and titanium. These recent sedimen-
tological changes point to an increase in the allochthonous
terrigenous input in the Marmara Sea. Radiocarbon dating
indicates that this increase started around 1200 cal yr BC.
These changes thus occurred during the so-called Beys¸ehir
Occupation Phase (Eastwood et al., 1998), which was doc-
umented in Lake Manyas along the southern shore of the
Marmara Sea (Kazanci et al., 2004). The phase is charac-
terized by forest clearance, crop cultivation and arboricul-
ture (Van Zeist et al., 1975; Bottema and Woldring, 1994).
These modifications in the vegetation cover have triggered
high sedimentation rates in lakes and in the southern shelf of
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Fig. 9. Core correlation between Klg06 and Klg07 using X-ray, magnetic susceptibility, bromine and K/Sr ratio. Increase Sr at the base of
turbidites suggests allochthonous input. On the opposite, increase in K might reflect higher illite content in the upper clayey-silt sublayer.
Localisation of the cores is indicated on the inset map.
the Marmara Sea (Kazanci et al., 2004). Since that time the
anthropogenic activity in the watershed of the Marmara Sea
has continuously increased. Istanbul (Byzantium) and other
major Roman cities on the Marmara shores started develop-
ing around 600 BC and expanded when Byzantium became
the capital of the Roman Empire in 300 AD. The correlative
geochemical and granulometric variations in Fig. 8b are in-
terpreted as being related to the anthropogenic modifications
of Marmara watershed. An additional argument supporting
this inference is that the observed changes are traceable in
the three basins of the Marmara Sea as well as in the Western
High.
The correlation of cores Klg02 and Klg05 in deep de-
pocenters with other cores is more difficult due to the occur-
rence of two thick turbidites layers, which distort the signal.
The step increase in lead related to the Beys¸ehir Occupation
Phase can still be identified in both cores as well as correlable
variations in Ca/Ti ratio, Br, Ti, and Sr intensities (Fig. 8c).
The correlable variations of Ca/Ti ratio, Pb , Br, Ti, Sr
intensities and granulometry in different cores are used as
chronological markers and allow looking at the synchronic-
ity of identified events. The correlation of the different cores
based on XRF matching for all the studied cores is presented
in Fig. 10. This correlation is used to derive the results pre-
sented in the following sections.
6.2 Depositional pattern and sedimentation rates in the
different basins and high
The correlation of the Klg cores, spanning the two main sed-
imentary basins of the Marmara Sea and its Western High,
allows drawing conclusions regarding the depositional pat-
tern.
Radiogenic lead data provide a consistent picture of the
rate of hemipelagic sedimentation in the eastern and central
part of the Marmara Sea. The rates are higher in the basins
than on adjacent ridges. The highest value obtained in the
Tekirdag˘ Basin is consistent with the rapid subsidence of the
basin near the fault strand described in Seeber et al. (2004),
and with specific locations of the cores Klg05 and Klg08 near
the basin margins, providing continuous terrigenous input.
The mean sedimentation rate can also be inferred since the
beginning of the Beys¸ehir Occupation Phase (marked by a
step increase in lead at 1200 cal yr BC); 2.85 m and 3 m of
cumulated sediments have been deposited in the Tekirdag˘
Basin at the location of Klg05 and in the Central Basin at
the location of Klg02. The average sedimentation is around
0.09 cm yr−1 and is dominated by turbiditic deposits repre-
senting about 80% of the sediments. The hemipelagic sed-
imentation rate cannot be extrapolated to obtain meaningful
results by removing turbidite thickness. Most turbidites have
an erosive base, which is visible in the X-Ray images. Their
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Fig. 10. XRF Correlation obtained in Fig. 8 for the cores Klg08, Klg05, Klg06, Klg07 and Klg02. Lines between cores represent the
correlative sedimentary events identified in Figs. 4, 5, 9. Uncalibrated radiocarbon ages for shells (in red), planktonic foraminifers (in
purple), benthic foraminifers (in light pink) are presented in Table 2. Radiocarbon ages in green are from McHugh et al. (2006).
emplacement in the basins is thus associated with efficient
sedimentary remobilisation characterized by sea floor ero-
sion and incorporation of a significant part of the contem-
porary sea floor.
An extreme case is Klg08 core located at the foot of the
Tekirdag˘ slope like Klg05 but on the hanging wall of the
Tekirdag˘ fault. The hemipelagic rates at the Klg08 and Klg05
sites are similar, but the mean sedimentation rate in Klg08 is
more than three times lower than in Klg05. Turbidites are
highly erosive at the Klg08 site and are deposited preferen-
tially further north on the down-thrown side of the fault, a lo-
cal topographic low repeatedly created by earthquake rupture
along the Tekirdag˘ fault. A similar conclusion was reached
by Beck et al. (2007) in the Central Basin.
In the Western High, the mean sedimentation rates of cores
Klg06 and Klg07 are three times lower than in the Tekirdag˘
Basin during the period characterized by high lead intensities
starting respectively at the depth of 1.2 m and 0.8 m (Fig. 8b).
This is in agreement with the lower hemipelagic rate and the
thin fine-grained turbidites deposits.
Finally, the two consecutive thick turbidites (recorded both
in the Tekirdag˘ and the Central Basins) are anomalously
large compared to the other turbidites identified and are rem-
iniscent of the homogenites deposited in the lower (pre-
Holocene) lacustrine sequence during a period of high ter-
rigenous accumulation rates on the edges of the Marmara
Sea (Beck et al., 2007). The occurrence of these thick ur-
bidites suggests a temporary increase in terrigenous sedi-
ment supply, which would have occurred after the Beys¸ehir
Occupation Phase. Once a significant part of the forest
cover has been removed and that large-scale urbanisation
started, erosion and increased sedimentary transport occurred
in the Marmara watersheds. Sediment supply to the Marmara
shelves thus increased and larger turbidites were deposited.
As the watershed adjusted to the changed environment, sedi-
ment supply gradually decreased, and thinner turbidites were
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deposited. These inferences suggest that the thickness of tur-
bidites in the Marmara Sea is controlled by the amount of cu-
mulated unstable sediments on slopes between earthquakes,
as well as by the strength of earthquake shaking.
6.3 Turbidites triggered by the 1912 historical
earthquake
The 210Pbxs data provide a chronology of the most recent
sedimentary events, and thus allow characterizing turbidites
triggered by the 1912 M = 7.4 Mu¨refte earthquake.
The rupture associated with the 1912 earthquake was doc-
umented on-land west of the Marmara Sea (Rockwell et al.,
2009; Aksoy et al., 2010) and offshore on the Tekirdag˘ fault
(Armijo et al., 2005; Aksoy et al., 2010). Figure 7 indicates
that the most recent mass wasting event(called e1) recorded
in cores Klg02, Klg05, Klg08, Klg06, Klg07 occurs at a
depth where 210Pbxs levels reach minimal meaningful val-
ues (10 to 20 mBq g−1). Considering the interface, 210Pbxs
activities of nearby ROV (140 to 170 mBq.g−1), and its half-
life of 22.3 yr, the low values of 210Pbxs just above the level
of the most recent mass-wasting event would have occurred
at 4-5 half-lives or 80 to 100 yr. The most recent turbidites
in the Tekirdag˘ Basin and in the Western High are thus inter-
preted to be related to the 1912 earthquake.
The 1912 turbidite in Klg05 and Klg08 cores has two basal
sandy layers, which is a characteristic of turbidites deposited
at the Klg05 site in the Tekirdag˘ Basin. The earthquake has
also left a sedimentary imprint in the Central Basin, which
suggests that the rupture of the Tekirdag˘ Segment can gen-
erate turbidites in the Central Basin. This implies that the
two different depocenters of the Marmara Sea, which are the
Tekirdag˘ and the Central Basins, may have the potential to
record the same large magnitude earthquake.
6.4 Origin of turbidites
The most recent turbidite in the studied cores was gener-
ated by the 1912 earthquake and one can wonder if other
identified turbidites have a seismic origin. Sediment grav-
ity flows can be produced by a wealth of other processes
like storms, wave loading, tsunamis, and sediment loading
(Adams, 1990; Goldfinger et al., 2003b). Seismoturbidites
have often particular sedimentological imprints like multi-
ple coarse bases, indicating multiple sources (Nakajima and
Kanai, 2000; Goldfinger et al., 2008), complex laminations
(Shiki et al., 2000; McHugh et al., 2011), flaser beds that
are tractive current-induced structures that could be related
to seiche motion (Beck et al., 2007), erosional contacts,
grain-size breaks and abrupt changes in sedimentary struc-
ture (Nakajima and Kanai, 2000; Shiki et al., 2000). They
can also have a particular geochemical imprint (Nakajima
and Kanai, 2000), with an increase in terrigenous sediment
content (McHugh et al., 2011). These criteria are met for
all turbidites in Klg05 and most in Klg02 (see Sect. 5.2).
The two coarser basal pulses observed in the majority of tur-
bidites in Klg05 are probably related to flow through sepa-
rate channels that amalgamate at the site, located near the
base of the basin slope. However, as stated by Masson et al.
(2011), it is difficult based on sedimentological criteria alone
to recognise without ambiguity seismically-generated tur-
bidites. Another key test, commonly used in paleoseismol-
ogy, is to check the synchronicity of the documented events
at different sites within a given structural setting (Goldfinger,
2011). In the following, the synchronicity test is applied to
the Kullenberg and the published cores. The test relies on the
core correlation obtained by using lithological descriptions,
χ , XRF, granulometric data, radiocarbon and 210Pb dating.
In the Tekirdag˘ Basin, Klg05 was compared to (1) the C8
core (McHugh et al., 2006) located 3 km north, (2) the Klg08
core located 6 km west, (3) the MAR97-02 (Hiscott et al.,
2002) located 6.6 km north, and 4) the MD2432 located 6.7
km west (Fig. 1). The 110 cm-long C8 core is too short to
sample the deep thick turbidites; nevertheless, there is still a
tie between the cores (Fig. S5 in the appendices). The com-
parison between Klg05 and Klg08 is not straightforward be-
cause of the highly compressed sedimentary record of Klg08
(Fig. S1 and S5 in appendices), but there is still a clear cor-
respondence between event 4 (56 cm) in Klg08 and event 4
(100 cm) in Klg05 and between event 2 (41 cm) in Klg08 and
event 2 (48 cm) in Klg05 (Fig. S5). At greater depth, the two
main amalgamated turbidites around 70 cm depth in the core
Klg08 correspond to the two largest turbidites (events 5 and
6) in Klg05. They show multiple pulses and erosional cut-
outs that suggest seismic triggering (Nakajima and Kanai,
2000; Shiki et al., 2000). Due to the lack of high reso-
lution data, the comparison with MAR97-02 core (Hiscott
and Aksu, 2002) is difficult. Nonetheless, this core, located
6.5 km to the north (Fig. 1), presents two coarser intervals at
70-110 cm and 140-185 cm depths that could correspond to
the two large events e5 and e6 documented in Klg05 (Fig. S5
in the appendices). In addition, radiocarbon age datings are
identical for the e5 turbidite and for the coarser layer at 70–
110 cm in the MAR97-02. Finally, the MD2432 core can be
correlated to the Klg05 core based on the χ measurement.
Density data also indicate turbiditic events that would corre-
spond to events 3 to 6 in Klg05.
In the Western High, fine-grained turbidites recorded in
cores Klg06 and Klg07, 15 km apart, can be easily related,
because they have similar geochemical profiles (Fig. 8). In
both cores, almost a one-to-one correspondence between tur-
bidites is recorded. The two largest turbidites(e5 and e8-
e7 in Klg06 and Klg07) are correlative and are marked by
a distinctive strong terrigenous signature in sand, Zr and
χ (Figs. 6 and S5). Silty turbidites in the Western High
are dissimilar to the slump-induced turbidites present in the
Tekirdag˘ and Central Basins, but they can have a common
seismic origin. Indeed, M>7 earthquakes on the Tekirdag˘
Segment can trigger sandy turbidity currents in the basin
and a muddy suspension clouds, which would deposit a very
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fine-grained distal turbidite layer in the Western High (In-
ouchi et al., 1996; Shiki et al., 2000).
So our final test is to look if sandy turbidites in the
Tekirdag˘ Basin are synchronous with silty turbidites in the
Western High (Fig. 10). The XRF correlation implies that
the two largest turbidites(e5 and e6 in Klg05) correspond to
the distinctive distal turbidites (e5 and e8-e7 in Klg06) and
to Klg07 on the western high, marked by sand, Zr, χ peaks.
Furthermore, a similar number of turbidites are identified in
cores above the time horizon (underlined in red in Fig. 10).
Both observations suggest synchronicity of the turbidites in
Tekirdag˘ and in the Western High. The suspension cloud
responsible for the fine-grained turbidites must be at least
400 m thick, as the Klg06 site is about 400 m higher than
the Klg05 site. Shiki et al. (2000) state that the plumes as-
sociated with earthquake-triggered turbidites are higher and
thicker than the usual suspension clouds derived from canyon
flow turbidity currents. Furthermore, McHugh et al. (2011)
detected an unusual 600 m-thick sediment plume still present
almost 2 months after the M = 7.0 Haiti earthquake. The oc-
currence of distal turbidites and their correlation with basinal
proximal turbidites suggest that both types of turbidites were
uniquely generated by earthquake shaking in the Tekirdag˘
Basin and not by some other natural phenomenon.
In the Central Basin, the Klg02 core is compared to core
C4 (McHugh et al., 2006) and to core MD2429 (Beck et al.,
2007). The two largest turbidites (e3 and e4) recorded in
Klg02 were documented at the same depth in the core C4
of McHugh et al. (2006) (Fig. 1). Additionally, two deeper
organic rich layers in C4 can be correlated with the e6 and
e7 events of Klg02 (Fig. S5). In the nearby core MD2429,
the magnetic susceptibility record of the first 6 metres (Beck
et al., 2007) is identical to the magnetic susceptibility data of
the Klg02 core, with two peaks framing low values (Fig. S5).
These two peaks correspond to the two main sandy layers
forming the base of events e3 and e4. The relative low values
match the main body of the second homogenite (Fig. 5). The
density data of MD2429 core allow identifying other major
turbidites in the cores, which correspond to events 5, 6 and 7
in Klg05. Turbidites in the Central Basin have thus signifi-
cant lateral extension. We infer that they also have a seismic
trigger.
7 Paleoseismological implications
The sedimentary cores studied provide a paleoseismologi-
cal record of the Tekirdag˘ fault ruptures. The 1912 Mu¨refte
earthquake (event 1) was recorded in the Tekirdag˘ Basin and
in the Western High, as well as in Central Basin where it has
a faint expression. Considering the 14C age of 2185 yr BP
below event 6 in Klg05 with the reservoir correction of 340–
460 yr proposed by McHugh et al. (2006), the mean re-
currence time of events along the Tekirdag˘ fault would be
about 300 yr. Combining all radiocarbon age datings ob-
tained in cores from the Tekirdag˘ Basin and an average reser-
voir correction of 450 yr, we can propose the following pos-
sible match between sedimentary events and historical earth-
quakes (Ambraseys, 2002): events 2 to 5 could correspond,
respectively, to events occurring in 1766, 1354 or 1343,
1063, 557 or 437. The obtained paleoseismological record
might not be complete. The triggering of seismo-turbidites
also depends on the availability and volume of unstable sed-
iments that accumulate on the basin slopes.
The inner Central Basin (Klg02) located between the
Tekirdag˘ and the Central faults (Fig. 1) can also record mass-
wasting events synchronous with the Tekirdag˘ Basin. The
first example is the 1912 disturbances triggered by the rup-
ture of the Tekirdag˘ fault. Another example is the top tur-
bidite in the Central Basin (event 3-Klg02), which seems
synchronous with the shallowest turbidite in the Tekirdag˘
Basin (event 5-Klg05; Figs. 8 and 10). The latter im-
plies massive slope failures, both in Tekirdag˘ and Central
Basins. It might have been triggered by the Tekirdag˘ fault
rupture alone, but was most probably triggered by the quasi-
synchronous rupture of the Tekirdag˘ and Central faults. Such
a rupture scenario may have happened during the M = 7.1
May 1766 and M = 7.4 August 1766 earthquake sequence,
as modelled in Pondard et al. (2007).
Another noticeable paleoseismological result is the rela-
tively low number of turbiditic events recorded in the Cen-
tral Basin, which could record earthquakes rupturing in the
Tekirdag˘ and Central Segments. It might be a side effect,
as the Klg02 core is situated 14 km away from the basin
slopes and only large mass wasting events can be recorded.
In addition, even if sediment supply on the shelf and slope
of the Central Basin is similar to the Tekirdag˘ Basin, there
might not be enough sediments available to trigger turbiditic
mass flow in the inner basin each time there is a M>7 earth-
quake on the Central or Tekirdag˘ faults. An other possible
explanation could be frequent ruptures of the Central and
Tekirdag˘ Segments in sequence or as a single on-going rup-
ture. In these cases, we would have indistinguishable coeval
turbiditic deposits in both basins. The last possibility would
be a less frequent earthquake rupture of the Central Segment
that would be related to partial creep along that specific seg-
ment. A partial creep would mean a lower recurrence rate
and maximum magnitude on the Central Segment than on
the other NAF segments. More sedimentary records from
the Central Basin are needed to resolve that key question,
which have fundamental consequences on earthquake recur-
rence rate and earthquake magnitude.
8 Conclusions
The combination of X-ray imagery, XRF scanning and high-
resolution granulometric measurements performed on five
cores has documented the cyclic occurrence of instantaneous
sedimentary events deposited in the Marmara Sea as well as
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global sedimentation changes that can be used to relate the
different records. Radiocarbon age dating suggests that about
eight major turbiditic events occurred in the Tekirdag˘ Basin
and seven in the Central Basin in the last 2500 yr.
Turbiditic events appear to be reliable paleoseismologi-
cal indicators of ruptures of the Tekirdag˘ fault. This inter-
pretation is first based on (1) specific XRF and grain size
characteristics, (2) synchronicity of turbiditic events iden-
tified in different cores and (3) correlative proximal sandy
turbidites in the basins with distal fine-grained turbidites in
the highs. The most straightforward triggering mechanism
for coeval distal and proximal events is shaking induced
by earthquakes breaking the Tekirdag˘ Segment of the North
Anatolian Fault. The relatively low number of turbidites doc-
umented in the Central Basin compared to the Tekirdag˘ Basin
might be linked to ruptures in close sequence on the Tekirdag˘
and Central Segments, like in 1766 (Pondard et al., 2007) or
to creeping along the Central Segment. A link is also pro-
posed between the first observed sedimentary event and the
M = 7.4 1912 Mu¨refte earthquake. This earthquake that last
activated the Tekirdag˘ fault left a distinct imprint in all cores.
Finally, more effort must be achieved to obtain reliable age
model of the sedimentary cores, which would allow a bet-
ter understanding of the seismic cycle of the different NAF
segments crossing the Marmara Sea.
Supplementary material related to this
article is available online at:
http://www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/1235/2012/
nhess-12-1235-2012-supplement.pdf.
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eval distal and proximal events is shaking induced by earth-
quakes breaking the Tekirdag˘ Segment of the North Ana-
tolian Fault. The relatively low number of turbidites docu-
mented in the Central Basin compared to the Tekirdag˘ Basin
might be linked to ruptures in close sequence on the Tekirdag˘
and Central Segments like in 1766 (Pondard et al., 2007) or
to creeping along the Central Segment. A link is also pro-
posed between the first observed sedimentary event and the
M = 7.4 1912 Mu¨refte earthquake. This earthquake that last
activated the Tekirdag˘ Fault left a distinct imprint in all cores.
Finally, more effort must be achieved to obtain reliable age
model of the sedimentary cores, which would allow a bet-
ter understanding of the seismic cycle of the different NAF
Segments crossing the Marmara Sea.
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Fig. S1. Stratigraphic log for the first 1.5 m of the Klg08 core situated in the Tekirdag˘ Basin obtained combining X-ray imagery, grain size,
magnetic susceptibility data, Mn and Zr standardized intensities. Main events deposited are identified and labelled.
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Fig.S2. Stratigraphic log of the Klg06 core situated in the Western High obtained combining X-ray imagery, grain size, magnetic suscepti-
bility data, Mn and Zr standardized intensities. Main events deposited are identified and labelled.
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Fig. S3. Stratigraphic log of the Klg07 core situated in the Western High obtained combining X-ray imagery, grain size, magnetic suscep-S
tibility data, Mn and Zr standardized intensities. Main events deposited are identified and labelled; event labels change according to their
stratigraphic position, beginning with 1 at the top of the core.
Fig. S4. Core correlation between Klg07 and MD2430 (Vidal et al., 2010) in the Western High obtained by using magnetic susceptibility
data and Ca/Ti ratio. Red dashed lines indicate correlation key points. Uncalibrated ages are indicated in red and calibrated ages in black.
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Fig. S5. Core correlation between Klg02 and Klg05 and already published cores in the Central and Tekirdag˘ Basins. A: Correlation in
the Tekirdag˘ Basin between the cores Klg05, MD2432, C8 (McHugh et al., 2006) and MAR97-02 (Hiscott et al., 2002) obtained by using
stratigraphic log and physical parameters. Uncalibrated ages are indicated for all cores and correlation key points are depicted with blue
dashed lines. B: Correlation in the Central Basin between the cores Klg02, MD2429 (Beck et al., 2007) and C4 (McHugh et al., 2006) by
using log and physical parameters. Uncalibrated ages are indicated for all cores and correlation key points are depicted with blue dashed
lines.
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4.2 Paleosismological record of recent earthquakes in the C¸ınarcık
Basin, Turkey
Introduction
Earthquakes are a significant hazard for populations living around seismically active areas.
Paleoseismology can provide answers to questions about recurrence behaviour of large earth-
quakes and geological slip rates (Weldon et al., 2004) and can help to constrain seismic hazard
in populated areas (e.g. Los Angeles, Dolan et al. 1995). In submarine areas, the study of recur-
rence rate of large earthquakes is more problematic. The city of Istanbul in Turkey lies along
the Marmara Sea, which is a pull-apart basin crossed by the North Anatolian Fault. This major
strike slip fault ruptures in M>7 earthquakes and is considered as seismic gap since the M=7.4
1999 Izmit earthquake (Hubert-Ferrari et al., 2000; Parsons et al., 2000; Pondard et al., 2007). It
is thus a key issue to understand the fault behaviour in the Marmara Sea to assess the seismic
hazard for the Istanbul area.
To constrain past earthquake ruptures at sea, submarine paleoseismology developed few years
ago and has linked turbiditic deposits to earthquake shaking allowing their distinctive signa-
ture (Gorsline et al., 2000; Shiki et al., 2000; Nakajima and Kanai, 2000; Beck et al., 2007; Mas-
son et al., 2011). Moreover, recent studies showed that the Marmara Sea has the potential to
record earthquakes and used the identification of mass-wasting deposits triggered by large
earthquakes to obtain continuous records of events over a time scale spanning several seismic
cycles (McHugh et al., 2006; Sarı and C¸ag˘atay, 2006; Beck et al., 2007). Drab et al. (2012) discus-
sed that the Tekirdag˘ and the Central Basin are acting as a receptacle of turbidites triggered by
large earthquakes. These deposits have a distinctive signature and can be correlated through
the Sea. Indeed the Ca/Ti ratio represents the autochthonous production (Ca) in comparison
with the allochthonous deposits and is very sensitive to environmental and anthropogenic va-
riations occurring in the Marmara Sea and was successfully used to correlate cores from the
Tekirdag˘ Basin to the C¸ınarcık Basin (Drab et al., 2012).
Here, we apply the concepts of earthquake turbiditic deposits signature to gravity cores loca-
ted in the C¸ınarcık Basin in the Marmara Sea, Turkey. This area is crossed by a major transform
fault, the North Anatolian Fault (NAF), and is suitable for providing new information about the
historical earthquakes recorded in the basin. We identified turbiditic deposits in two cores and
use global the coeval Ca/Ti changes to correlate them. The granulometric characteristics of the
turbidites are similar to the ones in the Tekirdag˘ and the Central Basins and a seismic trigger is
thus inferred. Radiogenic lead and cesium data allow us to match the turbidites with recent his-
torical earthquakes. Allowing to the core correlation and 14C dating, we then construct an age
model for the five first events in the core Klg04 and discuss the paleoseismological implications
for Istanbul city.
4.2.1 Setting
The North Anatolian Fault (NAF) is a 1500 km long dextral strike slip fault accommodating
the westward extrusion of the Anatolian Plate (Barka and Kadinsky-Cade, 1988; Sengo¨r et al.,
2005). In the Sea of Marmara, the NAF separates into branches spreading out the deformation
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over a width of 130km (Barka and Kadinsky-Cade, 1988). The northern branch of the NAF ac-
commodates the most part of the deformation (McClusky et al., 2003), enters in the Marmara
Sea through the Izmit Gulf and runs across the 170 km long Marmara Sea. The Marmara Sea
is composed of three aligned pull-apart subbasins reaching a maximumwater depth of 1250 m
(Le Pichon et al., 2001; Armijo et al., 2002; Sarı and C¸ag˘atay, 2006) and separated by two topo-
graphic ridges : the Western High and the Central High (Le Pichon et al., 2001; Armijo et al.,
2005). From the West to the East, the basins are called Tekirdag˘, Central and C¸ınarcık and are
respectively associated with the present active Tekirdag˘, Central and C¸ınarcık Fault Segments
(Fig. 4.1). The different faults segments and the related basins have been imaged by seismic
reflection and refraction profiles (Seeber et al., 2006; Carton et al., 2007; Be´cel et al., 2009) and
modelled (Hubert-Ferrari et al., 2000; Muller and Aydin, 2005).
The basins are sensitive to mass-wasting events triggered by major earthquakes rupturing the
fault strand, which crosses them (McHugh et al., 2006; Sarı and C¸ag˘atay, 2006; Beck et al., 2007;
Drab et al., 2012). In the Tekirdag˘ and Central Basin, seismoturbidites are composed of an ero-
sive basal sandy sublayer associated with χ and Zr peak. The intermediate silty sublayer shows
laminations and the top of turbidite is generally capped by a clayey silt sublayer.
The C¸ınarcık Basin, 50km long and 18kmwide, is the eastern pull-apart basin of the three com-
posing theMarmara Sea and connects the Central Basin to the Izmit Gulf. The Basin is bordered
North and South by two major fault segments of the NAF. The main segment, called here Prin-
ce’s Island Segment, is bordering the northern part of the basin and forms an arrangement of
”en echelon” normal fault scarps (Armijo et al., 2002). This northern boundary forms a steep
escarpment, 1000 m high and 40km long, characterized by a composite strike slip and normal
motion (Armijo et al., 2002).
The Marmara Sea has been affected by large magnitude earthquakes recorded over 2000 years
by the historical catalogue (Fig. 4.1 Guidoboni et al. 1994; Ambraseys 2002). In the last 300 years
the C¸ınarcık Basin experienced four M>6.3 earthquakes that may affect its sedimentation. Am-
braseys (2002) located the M=6.8 1754 along the Prince’s Island segment, the M=7.1 1766 and
the M=7.3 1894 in the C¸ınarcık Basin, the M=6.4 1963 on the southern fault segment bordering
the C¸ınarcık Basin. Other M>7 earthquakes (the M=7.4 1719 Hersek earthquake, the M=7.1
1999 Izmit earthquake, the M=7 1343) occurring along the Izmit and Central Fault Segments
respectively east and west of C¸ınarcık might also have an impact.
4.2.2 Material and Analytical Methods
The two Kullenberg piston cores Klg03 and Klg04 were collected in the C¸ınarcık Basin du-
ring the Marmarascarps mission in 2002 (Armijo et al., 2005) shortly after the 1999 M=7.4 Izmit
earthquake (Fig. 4.1, Tab. 4.2.4. They are 3km apart and lie along the main active branch of the
NAF bordering the northern edge of the Basin.
Sedimentological investigations were performed in order to obtain an accurate core log. X-ray
radiograms were obtained using the DGP scopix system of the University of Bordeaux 1. The
X-ray penetration is proportional to sediment density (Migeon et al., 1999) and was useful to
determine sedimentary layers related to earthquakes as described in Beck et al. (2007). Grain
size measurements were performed using a Malvern Mastersizer 2000 every 10 mm to iden-
tify and classify the turbidites by computing mean grainsize and percentage of clay, silt and
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FIG. 4.1 – General context of the Marmara Sea crosses by the North Anatolian Fault (NAF).
Main structures are labelled in blue. Global tectonic context of the Anatolian Plate is included
as inset with GPS velocities from Reilinger et al. (2006), with a red box indicating the location
of Fig.1. The zoom picture of the Basin shows the localisation of the two studied cores. The
historical seismicity is represented in white dots (Ambraseys, 2002).
sand particles (Folk, 1968; Sperazza et al., 2004; Bertrand et al., 2008). Magnetic susceptibility
measurements, χ, were obtained on split cores using a Bartington MS2E every 5 mm at room
temperature. The data provide a first-order identification of layers enriched in coarse detrital
material (Fe, Mg, Ti), which can characterize the base of turbidites (Butler, 1992; Tauxe, 2010).
XRF data were determined using X-ray fluorescence on an Avaatech XRF core scanner in Bor-
deaux 1 University to characterize geochemical and sedimentological processes associated to
deposits earthquake related. The two cores were measured every 5mm with energies of radia-
tion of 10keV and 30keV to reach a large spectra of elements comprising Al, Si, S, Cl, K, Ca, Ti,
Mn, Fe, Br, Pb, Rb, Sr, Zr. The elemental distributions were standardized to get a better com-
parison of the variations of intensity through the two different cores. As intensities are only a
semi-quantitative measurement of the real elemental composition, we used ratios that provide
the most easily interpretable signal of relative changes in chemical composition, and minimize
the risk of drawing erroneous conclusions from XRF data (Palike et al., 2001; Vlag et al., 2004;
Bahr et al., 2005). The Ca/Ti ratio was exploited because it represents autochthonous producti-
vity in the Sea (Ca) with respect to terrigenous allochthonous input (Ti). It is moreover conside-
red as a reliable proxy in the nearby Black Sea environment (Bahr et al., 2005). Mineralogy on
core Klg04 on bulk sediment was carried out using a XRD Bruker D8 Advance. Scans were run
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with an opening angle of 2θ. Intensities peaks were measured and corrected using the correc-
tive factor from Cook et al. (1975). This tool was used to differentiate allochthonous turbidites
from autochthonous ones.
The chronology of the cores is based on 210Pb, 137Cs and 14C dating techniques. The 210Pb
and 137Cs were measured using a semi-planar γ detector at EPOC, University of Bordeaux 1
(Schmidt et al., 2009). The method is described in (Schmidt et al., 2009) and sedimentation rates
were calculated using the Constant Flux- Constant sedimentation model (Robbins, 1978). AMS
radiocarbon dating was carried out at Artemis LMC14 laboratory in LSCE, Orsay and at the
Aeon laboratory. Both planktonic and benthic foraminifers were collected when possible on
top of turbiditic events. Shells were mostly extracted at the base of turbiditic events. 14C BP
ages were calibrated using Oxcal calibration system version 4.1 (Ramsey, 2006) with Marine-
Cal04 data set and a reservoir age of 400±100 years according to McHugh et al. (2006). The
authors used samples of marine origin and calculated an average mean between 340±40 years
and 460±40 years from AMS14C dating to determine their reservoir correction of∆R400±100.
4.2.3 Results
Sedimentology and event characterization
Visual inspection shows that all cores have a very uniform silty-clay lithology with sandy
laminations and gravely layers containing numerous shells (indicated in red in the Fig. 4.2 and
4.3). A succession of turbidites is however visible in the X-ray imagery. Turbidites show dark
grey sand sublayers that are progressively grading to greyer silt sublayer and in places to light
grey clayey silt sublayer. These sequences form about 80% of the sedimentary record of Klg03
and Klg04 cores and have the following characteristics. The sand sublayer has a sharp basal
surface, which can be wavy indicating erosion and is associated with strong structural and
cross disturbances. It shows high values in magnetic susceptibility, χ, and Zr and Mn peaks
(Fig. 4.2 and 4.3). The overlying intermediate grey sublayer shows numerous thin parallel la-
minations in greater concentration near its base. Beck et al. (2007) has linked these lamina-
tions to oscillating currents. In this layer silt reaches a maximum just above the basal layer and
slowly decreases up to a minimum or stays nearly constant. A light-grey clayey silt sublayer
with possible traces of bioturbation caps the sequence. The identified turbidites have the same
characteristics as the one previously described in the cores sampling the Tekirdag˘ and Central
Basins of the Marmara Sea. The same seismic trigger is thus inferred.
We also identify in the cores very thin sand lamina that could correspond to minor turbidites.
They typically have less than half of the volume of the smallest major turbidite identified in the
same core. The stratigraphic logs of cores presented in Figs. 4.2 and 4.3 show the X-ray inten-
sities, the magnetic susceptibility, the granulometric measurements and XRF data. The dark Zr
enriched sand base, the laminated grey silt sublayer and the clayey silt top sublayers are shown
with different grey scale colours. Identified seismoturbidites are labelled downward from the
top of the core. Minor turbidites are not labelled.
The 370 cm long Klg03 core (Fig. 4.2) presents 19 seismoturbidites based on the X-ray and
grain-size data. The maximum thickness of events is 35 cm. The basal layer of major events is
characterized by a clear χ and Zr peak associated to a Mn peak just underneath. The record of
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the Klg04 core is similar. Twenty-six turbidites are recorded with the X-ray and granulometry.
The magnetic susceptibility signal shows a peak related to sandy events in the top of the core
but it presents a sharp decrease at 80 cm depth and events are not marked after. The mean
thickness of events is 20-25cm.
The Klg04 core has already been correlated to cores from the Western High and Tekirdag˘ Ba-
sin through this ratio of elements. Like in Drab et al. (2012), the Ca/Ti ratio is used here to
match the Klg04 and Klg03 cores (Fig. 4.6 and 4.8 in the appendices). The comparison between
the both cores is straightforward and accurate (Fig. 4.8 in the appendices). The intensities va-
riations in geochemical composition are the same (Fig. 4.8 in the appendices). Moreover, this
correlation highlights a 25 cm thick erosion in the core Klg04 at 80 cm depth.
The mineralogy of the core Klg04 is dominated by clay minerals that constitute 50% of the
total sediment. Basal sublayers (Fig. 4.3), show a sharp relative increase of terrigenous mine-
rals (Plagioclase, Muscovite and Quartz) and a coeval decrease in clay (Fig. 4.4). This turbiditic
deposition contrasts with the background sedimentation characterized by high clay content.
The terrigenous minerals increase is variable between each event. Events 1 and 2 have a simi-
lar mineralogical signature marked by a relative increase by 15% of plagioclase and by 5% of
quartz. Event 3 shows a relative increase in Feldspath and plagioclase. Event 4 has no specific
signature. Event 5 and 6 show a muscovite peak.
FIG. 4.2 – Stratigraphic log of the Klg03 core obtained combining X-ray imagery, grain size,
magnetic susceptibility data, Mn and Zr standardized intensities. Main turbidites deposited
are identified and labelled ; event label is changing according to their stratigraphic position,
beginning with 1 at the top of the core. In black is represented the sandy dark layer, in grey
the intermediate silty layer, in light grey the upper clay-rich layer and in white the background
sedimentation.
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FIG. 4.3 – Stratigraphic log of the Klg04 core obtained combining X-ray imagery, grain size,
magnetic susceptibility data, Mn and Zr standardized intensities. Main turbidites deposited
are identified and labelled ; event label is changing according to their stratigraphic position,
beginning with 1 at the top of the core. In black is represented the sandy dark layer, in grey
the intermediate silty layer, in light grey the upper clay-rich layer and in white the background
sedimentation.
FIG. 4.4 – Bulk mineralogy data are represented with the stratigraphic log of the first 150 cm of
Klg04.
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Chronology
210Pbxs and 137Cs activities The age of sediments in the first 50 and 25 cm of the cores Klg03
and Klg04 was constrained using unsupported 210Pb and 137Cs data. It allows deducing sedi-
mentation rate for the last century. Potential disturbances at the top sediments are identified
combining X-Ray and granulometry. Sedimentary events are identified at 10 cm and 45 cm in
Klg03 (events 0 and 1 in Fig. 4.5) and at 12 cm in Klg04 (event 1 in Fig. 4.5). Event 0 in Klg03
shows strong laminations and aminor broad increase inmean granulometry. Events 1 in Klg03-
04 have erosive bases and show a sharp and strong increase in granulometry. In addition at 30
cm in Klg03, there is a minor disturbance visible in the X-ray.
In the first 10 cm, the Klg04 core presents an exponential decay with increasing depth before
event 1. Activities are consistent with the activities of the nearby ROV collected during the
same cruise (Fig 4.5). The deduced sedimentation rate is 0.12cm/yr and represents the hemi-
pelagic sedimentation rate. The uppermost 25 cm of Klg03 shows a constant 210Pb activity in
an inferred mixed layer followed by a rapid exponential decay. This layer is associated with
events 0 and 1. Below the reworked layer the deduced sedimentation rate is 0.13cm/yr. The
sedimentation rate in top of core is thus the same for both cores.
The 137Cs chronology in Klg04 shows a peak at 2 cm depth followed by a sharp decrease from
8 mBq/g to 0.5 mBq/g at 5.5 cm depth. Values rise back at 8 cm to 2.5 mBq/g to show mea-
ningful values until 12 cm depth. In Klg03, the 137Cs profile shows an increase from 6 to 10
cm depths followed by a small decrease from 10 to 12 cm. An important increase from 12 to 18
mBq/g is then observed in 137Cs intensities from 15 to 20 cm depth. This peak in 137Cs values
is followed by a sharp decrease to reach meaningful values at 40 cm depth. This radionuclide
will help to constrain the chronology of events in cores for the last century as two important
anthropogenic events can be marked in the profile : the 1986 Chernobyl event and the 1963
peak related to subaerial nuclear testing.
Agemodel including 14C Dating Radiocarbon age dating was obtained on shells, planktonic
and benthic foraminifers on 24 samples (Tab. 4.2.4). Samples were mainly extracted in the first
150 cm of the two cores to obtain better constrains for the most recent recorded events. In the
first 350 cm of Klg03 14C age and indicate a record of 4000 years BP in the core. For Klg04, the
first 270 cm 14C age indicates a record of 4600 years BP in the core. We used the oxcal model to
constrain the age of samples and paleoearthquakes. Age of earthquakes will then be compare
to the historical seismicity.
Five samples overestimate the expected age of the host sediment. It indicates significant rewor-
king and external sediment supply from the shelf associated with turbiditic event (indicated in
italic in Table 4.2.4). They will not be considered to construct our model age. As two distinct
samples (shells and planktonic foraminifers) collected at the same depth give the same 14C age,
we will assume, that the reservoir effect is the same for shells, planktonic and benthic forami-
nifers. We also used the same reservoir age of 400±100 years of McHugh et al. (2006).
Dating material was not obtained in sufficient quantities to calibrate events independently in
both cores. We thus used the Ca/Ti correlation obtained to mix dating samples collected in
Klg03 into Klg04 core. Moreover, the age of the first event was constrained according to 210Pb
and 137Cs data. The age model obtained is presented in Fig. 4.7. Event 1 is located at 12 cm
- 119 -
4.2 Paleosismological record of recent earthquakes in the C¸ınarcık Basin, Turkey
FIG. 4.5 – Excess 210Pb activities (black dots), 137Cs activities (red dots) and computed sedimen-
tation rates for the cores Klg03 and Klg04. White dots on Klg04 are from the nearby ROV cores
and show that no significant lost of sediments occurred in Klg cores. X-ray imagery associated
to the mean grain size (black lines) show the location of events.
depth in Klg04 and is constrain from the sample Klg04-17 cm. There is 95% probability that
the event 1 occurred between 1600 AD and 1900 AD. Event 2 is located 45 cm depth and is
constrain by the samples Klg04-28 cm to the top and Klg04-38 cm underneath. There is 95%
probability that the event 2 occurred between 1200 AD and 1700 AD. The event 3 is located at
58 cm depth and is constrain by the samples Klg04-45.5 cm on the top and Klg04-59 cm to its
base. There is 95% probability that the event 3 occurred between 1100 and 1400 AD. Between
event 3 and event 4 three samples (Klg03-98 cm, Klg03 100cm and Klg04-68.5 cm) will constrain
the timing. Event 4 is localised at 80 cm just before the erosion and is constrained by the sample
Klg03-114 cm to the top and Klg03-156 at its bottom. There is 95% probability that the event
4 occurred between 500 AD and 1200 AD. Events 5 and 6 are put together because we do not
have sample between. Both events are constrained by the sample Klg03-161 cm to the top and
Klg03-203.5 to the bottom. There is 95% probability that events 5 and 6 occurred between 500
BC and 500 AD. Event 7 is located 138 cm depth and is constrained by the sample Klg04-130 cm
to the top and Klg03-245 cm to the bottom. There is 95% probability that the event 7 occurred
between 1400 BC and 600BC. Events 8 ; 9 and 10 are put together due to the lack of samples. The
interval is 30 cm thick and is constrained by the sample Klg03-245cm to the top and the events
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FIG. 4.6 – Correlation of events between Klg04 and Klg03 according to the Ca/Ti correlation.
11 and 12 localised underneath. There is 95% probability that these events occurred between
1650 BC and 1000 BC. Events 11 and 12 are constrained by the events 8-9-10 located above and
by the events 13-14-15 underneath. They are located between 198 and 210 cm depth and there
is 95% probability that the events 11-12 occurred between 1800 BC and 1100 BC. The last three
events 13-14-15 are located between 230 and 260 cm depth and are constrain to the bottom by
the samples Klg03-566cm. There is 95% probability that the events 13-14-15 occurred between
1700 BC to 1200 BC.
4.2.4 Interpretation
Sedimentation rate
The 210Pb deduced sedimentation rate is identical at both sites and similar to rates in the
Tekirdag Basin (Drab et al., 2012). However the mean sedimentation rate between the two cores
is strikingly different (Fig 4.5).
Indeed, Ca/Ti Ratio and Radiocarbon data show that the sedimentation rate is faster in Klg03
than in Klg04. In fact Klg03 records moremass-wasting events than Klg04 during the same time
interval. The observed differences may be related to the specific locations of different cores. The
core Klg03 is located in the deeper part of the main Holocene depocentre (Carton et al., 2007),
1.6km south to the main fault strand. Mass-wasting deposits recorded in this core can have
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FIG. 4.7 – Age model obtained using Oxcal software (Ramsey, 2006) with a reservoir age of
400±100 years.
different origins. Turbiditic flows can come from the northern slope of the C¸ınarcık Basin as
well as from the southern slope of the Basin (Fig. 4.1). On the opposite the Klg04 core is located
in a topographic bend between two splays of the Prince’s Island Segment near the base of the
1000 m high northern slope. It lies 300 m north to main fault segment and 35 m above the
Klg03 site. Only mass-wasting event coming from the northern slope will be recorded. Due to
its localisation on the uplifting part of the C¸ınarcık Basin, the Klg04 core will most likely record
events rupturing the C¸ınarcık Segment.
The emplacement of Klg03 core is acting as a receptacle of sediments coming from the different
slope destabilization. It shows a continuously depositing in comparison to Klg04 site where
we documented 25 cm of erosion. In addition, the northern slope of the C¸ınarcık Basin may
have not accumulated enough sediment between earthquakes rupturing the Prince’s Island
Segment.
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Impact of the most recent earthquakes during the last century
210Pb and 137Cs data provide a chronology of the most recent sedimentary events. The
chronology thus allows relating turbidites recorded in Klg03 and Klg04 to recent historical
seismicity (e.g. the M=7.4 1999 Izmit earthquake, the M=6.4 1963 earthquake and the M=7.3
1894 C¸ınarcık earthquake). The 1894 earthquake occurred in the C¸ınarcık Basin with the most
effects in the Prince’s Island, south of Istanbul (Ambraseys, 2002) and was linked with a sea
wave 1.5 m high in Istanbul area (Altınok et al., 2011). The 1999 Izmit earthquake did not
reach the C¸ınarcık Basin (Gasperini et al., 2011) but triggered a lot of landslides around the
Sea of Marmara (Gaziog˘lu et al., 2005). The 1963 earthquake occurred in the southern part of
the C¸ınarcık Basin along normal faults (Nalbant et al., 1998; Bulut and Aktar, 2007) and was
associated with a sea wave of 1 m high in the southern part of the Marmara Sea (Altınok et al.,
2011). In Klg03, two turbidites (event 0 and 1, Fig. 4.5) and a minor disturbance are observed
in the first 50 cm. Event 1 at 45 cm depth corresponds to the level where 210Pb data reach
meaningful values. In Klg04 core the first turbidite (event 1, Fig. 4.5) is located 12 cm depth
where the 210Pbxs reaches meaningful values. Both events are associated with a sandy peak
and a strong increase in χ and Zr values (Fig. 4.2 and 4.3). Considering the interface 210Pbxs
activities of nearby ROV and 210Pb half-life of 22.3 years, the low values of 210Pbxs just above
the level of events 1 would occur a hundred years ago. We thus infer that the event labelled
1 in Klg04 at 12 cm depth and in Klg03 at 45 cm depth corresponds to the 1894 event. Indeed
Armijo et al. (2005) mapped a recent surface rupture along the Prince Island.
Event 0 at 10 cm depth in Klg03 occurs where the values of 210Pb are maximum (Fig. 4.4).
These non-erosive laminations are combined with a sandy and magnetic susceptibility peaks
andwith an increase in Zirconium content (Fig. 4.2).We interpret this youngest event in the core
as the imprint of the Izmit earthquake. The earthquake also triggered a far-field turbidite in the
Black Sea (Yu¨cel et al., 2010). In the Central Basin, we also observed a similar faint disturbance
at 35 cmdepthmarked by a sandy peak and non-erosive laminations above the 1912 earthquake
(Drab et al., 2012). It might also be the imprint of the 1999 Izmit earthquake. Finally, at 30 cm
depth in Klg03, a tiny disturbance marked by a Zr and a sandy peak is observed. It has a really
discrete expression in the X-ray (Fig. 4.5) and occurs at a level where there are still 137Cs fall
out, and might be related to the 1963 earthquake. This will imply that the events ruptured the
southern fault segment of the C¸ınarcık Basin as it is not recorded in Klg04.
The fact that the core Klg03 can record far field earthquakes as the 1999 Izmit earthquake or
earthquakes from the southern part of the C¸ınarcık Basin as the 1963 earthquake confirms that
the center of deep basins are very sensitive to record mass-wasting events. It also confirms that
there would be always enough sediment accumulated along the different slopes to generate
a deposit recorded by the core. It also give a clue on the minimum earthquake magnitude
expected that can generate a mass wasting event in the Marmara Sea. It shows that in the
Marmara Sea, M>6.4 earthquakes can be a minimum magnitude to trigger turbidites in the
center of the Marmara Sea Basins.
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Event timing relative to other studies
Findings in this study indicate that earthquake event 1 occurred during the period 1600 AD
and 1900 AD with the maximum probability near 1900 AD. Ambraseys (2002) reported that
a damaging earthquake occurred in 1894 between the Izmit Gulf and the C¸ınarcık Basin. The
event was associated to a 1.5 m high wave (Hebert et al., 2005) and has been documented by
McHugh et al. (2006) at Sea. According to the 210Pb data we thus infer that event 1 is the M=7.3
1894 earthquake.
Event 2 occurred between 1200 AD and 1700 AD. Ambraseys (2002); Guidoboni et al. (1994);
McHugh et al. (2006) reported a important earthquake at the junction between the C¸ınarcık
Basin and the Central Basin. This earthquakes was damaging and has been associated with a
strong tsunami (Ambraseys, 2002; Guidoboni et al., 1994; Altınok et al., 2011). The M=7.2 1509
earthquake corresponds to the temporal window of event 2. This will imply that the C¸ınarcık
Basin did not record the may 1766 earthquake. It seems broadly consistent with the earthquake
rupture modelling of Pondard et al. (2007) but it contradict the Ambraseys (2002) localisation.
Event 3 occurred between 1100 AD and 1400 AD. Ambraseys (2002), neither Guidoboni et al.
(1994) reported an important earthquake during this period. Nevertheless, an important ear-
thquake occurred and ruptured the Central Segment in 1343. It has been documented both by
historical and paleoseismological record (Ambraseys, 2002; Guidoboni et al., 1994; McHugh
et al., 2006). As the end of the Central Segment is 10 km far from the Klg04 core we infer that
this event could have been recorded in the C¸ınarcık Basin. We thus assume that event 3 is the
M=7 1343 earthquake.
Event 4 is between 500 AD and 1200 AD. During this time, 3 major earthquakes affected the
area : The 740, the 869 and the 989 earthquakes. The probability that event 4 is one of them is
strong. We might turn into the 740 event as McHugh et al. (2006) identified turbidites in the
Central Basin and in the Izmit Bay related to this event. Moreover the 740 earthquakes.
The correlation of events 5-6 and 7 and 8-9-10 is not as easy as the events 1 to 4 due to the lack
of strong 14C dating and to the number of reported earthquakes that damaged Istanbul. Gui-
doboni et al. (1994) reported more than 14 earthquakes between 300 BC and 500 AD. The table
4.3 in the appendices summarizes the possible link between the first event and the historical
seismicity
Conclusion
By this study we show that the main depocenter of the C¸ınarcık Basin is very sensitive to
recordmass- wasting deposits related to earthquake shaking. Moreover, we construct a first age
model and compared it to other studies and historical seismicity. Most of events recorded in
historical seismicity are found but some events as the may 1766 earthquake are not recorded in
the core. It implies that, as basins are accurate recorder of seismoturbidites, this earthquake did
not rupture the Prince’s Island segment. Finally, we show that Klg03 core located in the main
depocenter has recorded far field earthquakes. It also has the availability to record earthquake
with a minimum magnitude of 6.3.
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Core Latitude (◦N) Longitude (◦E) Water depth (m) Core length (cm)
Klg03 40◦47.98 28◦59.55 1241 374
Klg04 40◦48.60 29◦00.73 1206 419
TAB. 4.1 – Location of the Kullenberg cores
Sample Type Age (yr BP) error (yr)
Klg03, 88 cm bf 1885 30
Klg03, 98 cm sh 1585 30




Klg03, 158 cm sh 2370 30
Klg03, 161 cm plc 2370 60
Klg03, 203.5 cm sh 3045 30
Klg03, 245 cm sh 3750 30
Klg03, 351 cm sh 3975 30
Klg03, 362 cm plc 4000 60
Klg04, 17-20 cm bf 1060 30
Klg04, 28 cm sh 1140 30
Klg04, 38-42 cm bf 1480 35
Klg04, 45.5 cm sh 1580 30
Klg04, 59 cm sh 1595 30
Klg04, 68.5 cm bf 1740 35
Klg04, 91 cm sh 4535 30
Klg04, 130 cm sh 3355 30
Klg04, 162 cm sh 17360 60
Klg04, 184 cm sh 4380 30
Klg04, 197 cm sh 15100 45
Klg04, 214 cm sh 4910 30
Klg04, 268 cm sh 4655 30
TAB. 4.2 – AMS Radiocarbon dating results performed on shells (sh), planktonic foraminifers
(pf) and benthic foraminifers (bf). Sample name written in italic are samples considered to be
reworked andwere not used for the interpretations and not calibrate. Analyses were performed
at Artemis LMC14 laboratory and AEON laboratories.
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Appendices
FIG. 4.8 – Correlation Ca/Ti of cores Klg03 and Klg04 and highlight of 25 cm erosion in Klg04.
- 126 -
4.2 Paleosismological record of recent earthquakes in the C¸ınarcık Basin, Turkey
FIG. 4.9 – Location of historical earthquakes epicenters according Ambraseys (2002)
Event 2 σ range (Calendar BC/AD) Historical earthquake Magnitude
E1 1875-1895 10 July 1894 M=7.3
E2 1219 AD - 1725 AD 10 September 1509 M=7.2
E3 1086 AD - 1424 AD 18 October 1343 M= 7
E4 516 AD - 1281 AD 25 October 989/26 October 740 M=7.2/ M=7.1
E5-E6 488 BC - 537 AD 14 possible earthquakes
TAB. 4.3 – Link between sismoturbidites recorded in the C¸ınarcık Basin and the earthquake
from the historical seismicity that could correspond to the recorded event.
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Chapitre 5
Etude pale´omagne´tique en Mer de Marmara
Dans le cadre de l’e´tude des carottes de laMer deMarmara, nous avons effectue´ une analyse
de magne´tisme, dans le but d’obtenir un enregistrement de la pale´o-inteniste´ et de la pale´o-
inclinaison. Nos carottes pre´sentent une diagene`se pre´coce, abrupte et tre`s intense que nous
avons e´tudie´ tant du point de vue chimique que magne´tique.
Le chapitre sera de´coupe´ en plusieurs parties. La premie`re partie pre´sentera la version pre´limi-
naire d’un article sur les carottes Klg03, Klg04 (localise´es dans le Bassin de C¸ınarcık) ainsi que
sur les carottes Klg06 et Klg07 localise´es au niveau du Western High. Ces carottes ont e´te´ pri-
vilegie´es dans notre e´tude car leur enregistrement semblait le plus cohe´rent. Leur diffe´rence
de location a permis de plus d’avoir une comparaison entre les diffe´rents milieux de de´poˆt
(un bassin (Klg03) et sa partie externe (Klg04), un haut topographique le´ge`rement e´loigne´ des
sources terrige`nes). Ce sont par ailleurs sur ces carottes que nous avons effectue´ le plus de
mesures. La deuxie`me partie pre´sentera les re´sultats des diffe´rentes mesures effectue´es sur les
carottes Klg02 (Bassin Central), et Klg05 et Klg08 (Bassin de Tekirdag˘). Ces carottes n’ont pas
e´te´ selectionne´es du fait de leur nombre trop important en turbidites. Par ailleurs, nous n’avons
applique´ sur ces carottes que les e´tapes de base pour une e´tude de pale´omagne´tisme : les me-
sures de NRM et ARM.
5.1 Magnetic properties of recent sapropels in the Marmara sea
Introduction
Centimetric horizons of dark, organic rich, layers interbedded in marine pelagic sediments,
are commonly reported in the Mediterranean area and referred to as ”sapropels” (e.g. Roh-
ling and Hilgen 1991; Cramp and O’Sullivan 1999; Nijenhuis and de Lange 2000; Passier et al.
2001; Larrasoan˜a et al. 2003. It is admitted that sapropels occurrence is related to changes in the
Earth’s orbit and occurs preferably at interval of insolation maxima (Lourens et al., 1996). The
combination of two factors : increase in primary productivity in the surface waters and limited
ventilation in the bottom waters during these intervals favours the production and preserva-
tion of organic matter in deep basins and is regarded as the main cause of sapropels formation.
However, the relative importance and balance between these two factors is a matter of debates
(Cramp and O’Sullivan, 1999; De Rijk et al., 1999). Moreover the relation between successive
episodes in the different seas (Aegean, Tyrrhenian, Marmara and Black Seas) is not clear and
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the picture is complicated by the temporal and spatial variations in the occurrence and pre-
servation of sapropel sequences even through the same basin (Higgs et al., 1994; Emeis et al.,
1996).
Sapropels can sometimes be identified visually (Emeis et al., 2000) but multi proxy data ana-
lyses only allow their unambiguous identification. Organic carbon content is the most defining
criteria as, historically, the nomenclature sapropel is given when the amount of organic car-
bon (Corg) by weight is greater than 2% while the term sapropelic is used for similar deposit
containing between 0.5 and 2% Corg by weight (Kidd et al., 1978). It has been observed that
ratios as Ba/Al, Br/Ca or Ti/Al reflecting surface water productivity or terrigenous input can
be used to detect sapropels (Larrasoan˜a et al., 2006; Wehausen and Brumsack, 2000; Thomson
et al., 1995). Br has also been used to detect them in the Black Sea (Ziegler et al., 2008). However
post depositional oxidation of organic matter can result in relocation of elements and, in severe
cases, removal of almost all geochemical indicators characterizing sapropels (Higgs et al., 1994;
Thomson et al., 1995; Van Santvoort et al., 1997).
Another mean to detect sapropels is by the analysis of their magnetic signal. The intense diage-
nesis occurring in these organic rich layers strongly affects the magnetic properties (Langereis
and Dekkers, 1999). Several studies aiming at characterizing the magnetism of sapropels des-
cribe a rich and complicated signal (Passier et al., 1999; Larrasoan˜a et al., 2003). Decrease in
magnetization due to the reductive dissolution of (titano)-magnetite in anoxic sediments is a
well-known phenomena (e.g. Canfield and Berner 1987) and is reported in some studies on
sapropels (e.g. Van Santvoort et al. 1997). In other studies (Roberts et al., 1999; Stoner et al.,
1998) the remanence intensities of sapropels is found to being up to three orders of magnitude
higher than those of underlying sediments. These authors attribute this property to the crea-
tion an “unknown” ferrimagnetic iron sulphide phase during diagenesis (Roberts et al., 1999).
Larrasoan˜a et al. (2003) and Larrasoan˜a et al. (2006) observed a characteristic inverse S shape
signal in magnetic remanence at sapropels intervals with high values above the sapropels and
low values inside the sapropels. They interpret the high values as reflecting magnetite forma-
tion at a paleo-oxidation front above the sapropels due to the re-oxygenation of bottom water
after sapropels episodes and the low values to dissolution front that occurred under sulfate re-
ducing environment at the time of sapropels formation. The magnetic properties of sapropels
hence show contrasted magnetic features and is still an open question.
Major environmental changes took place in the Marmara Sea during the last glacial to inter-
glacial transition. The Marmara Sea was an unconnected inland water pool until the post-
glacial rise of sea level allows a reconnection with the Aegean Sea and the Black Sea. The
reconnection occurred when sea level rose to the sill depths of the Dardanelles Strait and the
Bosphorus Strait. The timing and possible catastrophic nature of the reconnection has been a
subject of debates (e.g. Ryan et al. 1997; C¸ag˘atay et al. 2000; Vidal et al. 2010). Recent analyses
based on radiocarbon age dating from gravity cores and δ18O isotopic analyses led Vidal et al.
(2010) to propose a detailed chronology of the reconnections between the Aegean, Marmara
and Black Seas for the last 23 ka BP. The last reconnection of the Mediterranean Sea through
the Dardanelles Strait occurred 12.8 ka BP ago and from the Black Sea through the Bosphorus
Strait at 9.5 ka BP. After the Younger Dryas, C¸ag˘atay et al. (2003) and Vidal et al. (2010) reported
sapropels in the Marmara Sea. These studies have evidence a “lower” sapropel level between
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11.5 ka and 7 ka, just after the reconnection with the Mediterranean. This sapropel corresponds
to the S1 level, the most recent sapropel reported in the central and eastern Mediterranean da-
ted between 9 ka to 6.5 ka (e.g. McCoy 1974; Cramp and O’Sullivan 1999). The synchronicity
of the S1 level with the end of the marine incursion in the Marmara Sea has led some authors
to suggest that sapropel S1 in the Mediterranean could be due to the influx of fresh water from
Marmara at the time of reconnection. In addition an “upper” sapropel is identified between 4.7
ka and 3.2 ka in C¸ag˘atay et al. (2000), this layer be very regional as not reported elsewhere.
In this paper we report magnetic measurements made on four marine sediment cores collected
in the Marmara Sea. Our objectives are to provide a better chronology for these cores and to
better constrain the magnetic variations due to diagenesis during the last sapropelic episodes
and at the onset of the reconnection. Paleomagnetic measurements were undertaken in order
to provide 1/ a record of the dominant magnetic phases in the different layers 2/ a record of
paleodirection to be compared to secular variation models. We present the results showing an
early intense diagenesis episode likely associated with the most recent “upper” sapropel layers
and synchronous in all cores. No significant magnetic changes are associated with the lower sa-
propelic layer. In one of the core covering the Holocene the oldest part shows distinct magnetic
properties characterized by high NRM and susceptibility associated with the reconnection. We
discuss the regional or local character of our findings.
5.1.1 Setting
Tectonic and sedimentological background
The Marmara Sea is a pull-apart Basin 170 km long and 55 km wide located south of Is-
tanbul in NW Turkey. The Sea is crossed by the northern branch of the North Anatolian Fault
(Barka and Kadinsky-Cade, 1988; Armijo et al., 1999), an active strike slip fault, which rup-
tures in M>7 earthquakes every 300 years (Stein et al., 1997; Rockwell et al., 2001) and slip
with an average rate of 20 mm/yr (McClusky et al., 2003). The northern part of the Marmara
Sea is composed of three aligned fault-bounded extensive sub-basins called from the West to
the East : Tekirdag˘, Central and C¸ınracık (Fig. 5.1, Armijo et al. 1999, 2002). The basins, with a
maximum water depth of 1250 m, are separated by two topographic ridges : the Western High
and the Central High with 900 m and 600 m depth respectively. They are filling up by Pliocene
lacustrine and terrigenous sediments (Okay et al., 1999; C¸ag˘atay et al., 2003) deposited mainly
by seismoturbidites (McHugh et al., 2006; Sarı and C¸ag˘atay, 2006; Beck et al., 2007; Drab et al.,
2012). The sedimentary discharge in the Marmara Sea comes from the south (Smith et al., 1995)
and the one from the north is negligible. Recent studies have documented cold seep along the
NAF (Zitter et al., 2008) and have been dedicated to define the spatial relationship between
active faults and pore fluid (Tryon et al., 2010).
During the last glacial period the Marmara Sea was isolated from the Aegean Sea but might
have been connected at times with the Black sea forming two join fresh water inner lakes
(C¸ag˘atay et al., 2000). Westward directed cross-stratification supports the hypothesis of a gene-
ral overflow from the Black Sea (Aksu et al., 1999, 2002b). Following the rose of sea level the
three seas reconnected and today a two-layers flow is established in the Marmara Sea compo-
sed of a superficial low-salinity current from the Black Sea and a deeper counter current from
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the Aegean Sea (Bes¸iktepe et al., 1994). The stratification of the waters in the Marmara Sea is
associated with a deficit in dissolved oxygen in the bottom waters (Bes¸iktepe et al., 1994). This
favours the preservation of a significant proportion of organic matter in the bottom sediments.
FIG. 5.1 – Core location in the Marmara Sea.
5.1.2 Material and Methods
The four Kullenberg piston cores Klg03, Klg04, Klg06 and Klg07 were recovered in the Mar-
mara Sea during the Marmarascarps mission in 2002 (Fig. 5.1, Armijo et al. 2005). The cores are
3 to 4.5 m long and sample the upper marine part of the Marmara Sea relatively close to the
active strands of the North Anatolian Fault. Klg03 and Klg04 are located in the C¸ınarcık Basin,
and Klg06 and Klg07 in the Western High (Fig. 5.1). KlG06 and KLG07 have been previously
described in Drab et al. (2012). In the C¸ınarcık Basin, the cores are composed of stacked seis-
moturbidites and hemipelagic sediments and in the Western High of fine silt turbidites and
hemipelagic sediments. Despite the occurrence of seismoturbidites a previous study shows
that a coherent geochemical signal is preserved in the cores (Drab et al., 2012). The cores from
the Western high cover the longest time frame with 6880 yr BP at 3.8 m in Klg06. The Klg07
core has bee correlated to a published core (Vidal et al., 2010) and records 11 ka BP in 4 m the
C¸ınarcık Basin, Klg03 has record 4 ka BP in 4 m and in Klg04, 4.6 ka BP in 2.7 m.
The cores have been sampled continuously using 1.5 m long u-channels. High-resolution X-ray
imagery of the core was collected using with a DGO scopix system in Bordeaux 1 University.
The global mineralogical composition was first estimated by X-ray diffraction (XRD) on a Bru-
ker D8 advance diffractometer. Scans were run between 2◦and 60◦ opening angle 2θ. Scanning
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electronic microscopy (SEM) observations were made on selected prepared samples in which
the argilous phases have been removed. Data were obtained with a field emission SEM ZEISS
with the smartsem interface device at ENS-Paris. In addition, magnetic susceptibility measure-
ments, χ, were acquired on the split cores using a bartington MS2E sensor with 5 mm interval
at room temperature.
TheNatural RemanentMagnetization (NRM) andAnhysteretic remanentmagnetization (ARM)
at the demagnetized step of 20 mT (ARM20) was measured on 1.5 m long U-Channel using a
horizontal cryogenic magnetometer 2G-enterprise at the paleomagnetic laboratory of the Ins-
titut de Physique du globe de Paris (IPGP) and at the Gif-LSCE laboratory when the IPGP lab
was unavailable. Measurements were performed every 2 cm. Due to bias due to unconsolida-
ted sediments at the top of the cores, the first 20 cm of the top of the cores were excluded. In
addition edge effects makes us excluded 5cm from the top and bottom of each segments (Weeks
et al., 1993). Except for the core Klg03 for which only two steps were applied (0 mT and 20 mT),
the NRM was progressively demagnetized by alternating field in 11 steps up to a maximum
field peak of 90mT and allowed to isolate the characteristic remanent magnetization (ChRM).
To identify the magnetic mineralogy of samples, the temperature dependence of the magnetic
susceptibility was measured in argon and oxygen atmosphere for representative samples in
Klg04 and Klg07 in a CS3-KLY3 Kappabridge at the ENS. Heating was performed from room
temperature to 680◦C. This measurement helps to discriminate the relative proportion between
oxides and sulphurs by Curie point identification (De Boer and Dekkers, 1998).
To discriminate between low coercivity (e.g. magnetite) and high coercivity (e.g. hematite) mi-
nerals contributions we measured the saturation isothermal remanent magnetization (SIRM)
and S-ratio by imparting a 1T isothermal remanent magnetization IRM (I1) followed by a 0.3
T backfield IRM (I0.3). The measurements were performed using a JR6 at the IPGP. The S-ratio
was then calculated as S = (I0.3/I1 + 1)/2 (following Bloemendal et al. 1992). Sampling was
made every 2 cm during the diagenesis, then every 5 cm and finally 10 cm.
The magnetic grainsize and relative weight of ferrimagnetic and paramagnetic minerals were
obtained according to hysteresis loop measurements. Measurements were performed by using
a micromag 3900 device at the IPGP on the same depths as S-ratio samples in Klg07 core.
Total Organic Carbon (TOC), Carbon over Nitrogen ratio (C/N) content of sediments were
measured with a Vario Microcube CNS elemental analyser coupled with a mass spectrometer
IRMS Isoprime 100 at the university of Liege to investigate organic matter changes and content
in the sediment.
We finally semi-quantitatively collected Br, S, Ca, Ti and Fe elemental concentration by X-ray
fluorescence on an Avaatech XRF core scanner every 5 mm on all of the split cores with ener-
gies of radiation of 10 keV and 30 keV. This non-destructive technique allows obtaining a conti-
nuous and high-resolution distribution of bulk elements intensities in counts per second. To
better compare variations of elements we standardized for each measurement the data : the
mean value was subtracted to the data. The result was then divided by the standard deviation
in order to obtain a mean value of zero and a standard deviation of 1. In some cases ratios of
elements were used as they provide the most easily interpretable signal of relative changes in
chemical composition (Palike et al., 2001; Vlag et al., 2004; Bahr et al., 2005).
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5.1.3 Results
Magnetic susceptibility, NRM and ARM20
The magnetic susceptibility decreases frommean values of 25-30 SI to 10 SI at depths of, 2.5
m for Klg03 (C¸ınarcık Basin), 0.8 m for Klg04 (C¸ınarcık Basin) and 1.5 m Klg06 (Western High)
(Fig. 5.2). For Klg07 core in theWesternHigh, χ record decreases from 20 SI to 10 SI at 0.9 m. The
NRM values in the C¸ınarcık Basin decrease from 1.5–2x10−2 A/m to 10−4 A/m following the
decrease in χ intensities. The same loss in NRM intensities happens in the Western High. Mean
NRM values on the upper part of cores are slightly lower ranging from 1x10−2 A/m in Klg06 to
0.5x10−2 A/m in Klg07 and are decreasing to 10−4 A/m. The ARM20 values present the same
decrease in the cores at the same depths as the magnetic susceptibility and NRM intensities
(Fig. 5.3). In Klg06 values decrease from 0.12 A/m to noise level (10−4 A/m) whereas for cores
Klg03, Klg04 and Klg07 values are lower from 0.1 A/m to noise level.
The decrease of two orders of magnitude in NRM is abrupt for the Klg04, Klg06 and Klg07
cores where the magnetization is lost in less than 10 cm. In Klg03 the loss in intensities is
slightly more progressive and decreases in 60 cm (Fig. 5.2). The lower mean NRM values in the
Western High are likely due to a greater distance from the terrigeneous sources for these sites
compared to the cores located in the C¸ınarcık basin. The NRM, χ and ARM20 magnetic signal
indicate a stage of major loss of the magnetic carrier in the cores.
XRF
Throughout the cores, Fe content is nearly constant and thus is not correlate with the ob-
served variations in magnetization. We observe a slight increase in S, Br and Ca/Ti at the ma-
gnetization drop zone (MDZ) in cores Klg03, Klg06 and Klg07 (Fig. 5.2). Core Klg04 is slightly
different and presents the same increase in S content at the MDZ but the increase in Br and
Ca/Ti is located 0.6 m deeper than the MDZ (Fig. 5.2). The Ca/Ti is a proxy of allochthonous
production (Ca) in the Sea in comparison with the autochthonous one (Ti) (Bahr et al., 2005)
and is used to correlate cores like in Drab et al. (2012). Solid phase Br is associated with marine
organic matter (OM) and is thus used as a proxy for OM deposition (Ziegler et al., 2008). The
jointly increase of Ca/Ti and Br intensities is located between 2.5 and 2.9 m in Klg03, 1.4 and
1.7 m in Klg04, 1.3 and 1.5 m in Klg06 and 1.1 and 1.3 m in Klg07.
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FIG. 5.2 – Stratigraphic log, χ, NRM, S, Br and Ca/Ti profiles for the cores Klg03, Klg04, Klg06
and Klg07.
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FIG. 5.3 – Stratigraphic log, NRM, ARM20, ARM20/χ, mean granulometry and Fe profiles for
the cores Klg03, Klg04, Klg06 and Klg07.
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Mineralogy
Bulk mineralogy The bulk mineralogy throughout the cores obtained by XRD mineralogy
show that cores are composed on average of 14% of muscovite, 13% of Quartz, 45% of clay, 7%
of K-Feldspar, 4% of Plagioclase, 9% of Calcite and of a few percent of Hematite, Pyrite and
Dolomite. The major elements composition is unvarying throughout the cores. Pyrite is mostly
absent at the core top and increases with depth. The primary peak of pyrite is well constrained
only below themagnetization drop (Fig. 5.4). Hematite is difficult to constrain as it hardly stand
from the background noise.
Xray The pyrite detected in XRDmineralogy is also observed in the X-ray images of cores and
are reported in black on the simplified log in Fig. 5.5. The presence of iron sulphides reflects
a sulphate-reducing environment. They seem to appear shortly before the MDZ in basins and
in the high. In the basins, iron sulphides are small, scattered and in low amount. They mainly
express as points and sometimes as lines and are not visible continuously. On the opposite,
in the Western High iron sulphides are developing only as elongated veins and are present in
large amount, dense and continuous. Formation of pyrite can mark the MDZ (green layer in
Fig. 5.8) and is related to an increase in S. This increase confirms the formation of sulphurs.
SEM observations SEM observations allow a better view of magnetic mineralogy. The SEM
analyses show progressive pyrite enrichment with depth, and coexistence of pyrite and iron
oxides (Fig. 5.4). Throughout the sediment iron sulfur is recognizable as finely crystallized
framboidal pyrite found often in close association with pyrite cement forming a sphere (Figs.
5.4-2 and 5.5). Above theMDZ pyrite mostly precipitates in shells and foraminifers (Fig. 5.4, 5.5,
Klg04-47cm), around detrital iron oxides that become dissolved (Fig. 5.5, Klg05 113cm) or into
flake of minerals (Fig. 5.5, Klg05-113cm), pyrite have different shapes but is mainly observed
as small spheres. Iron oxides are large (several µm) and do not depict a specific shape. Below,
at the loss of magnetization and deeper pyrite is getting more and more framboidal and larger.
Iron oxides coexist with iron sulphides some of them likely pyrrhotite and greigite as hinted by
the X-ED analyses and as they appear more greyer (Rowan et al., 2009) (Fig. 5.6 and Fig 5.7).
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FIG. 5.5 – SEM pictures before the MDZ.
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FIG. 5.6 – SEM pictures during the MDZ.
FIG. 5.7 – SEM pictures from the cores after the MDZ.
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S-ratio The magnetic mineralogy was further constrained by using S-ratio measurements
(Fig. 5.8) characterizing the relative contribution of low and high coercivity minerals. Results
can be separated in three successive stage. A first (1) is characterized by relatively high S-ratio
(0.96-0.98), a second (2) by lower values (0.80-0.88) and a third is charcaterized by a rises back to
the high values 0.96-0.98 (Fig 5). The high values of S-ratio suggest a more important contribu-
tion of low coercivity minerals like (Ti-)magnetite while lower values indicate that the relative
content of high coercitivity minerals increases. These high coercivity minerals would be hema-
tite and/or component of greigite.
The low values of S-ratio are related to the MDZ (green line on simplified log in Fig. 5.8). The
width of lower values of the S-ratio varies from basins to highs. The width is 0.4 m for Klg04
and 0.3 m for Klg03 whereas it is wider in the Western High : 0.9 m for Klg06 and 0.7 m for
Klg07 (Fig. 5.8).
FIG. 5.8 – S-ratio profiles for the cores Klg03, Klg04, Klg06 and Klg07. The MDZ is indicated in
green in the simplified log. Erosive sandy basal layers are indicated in red. Pyrite visible in the
X-ray are indicated in black with associated zoom pictures.
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Thermomagnetic curves The low-field thermomagnetic curves presented in Figure 5.4 present
a general behaviour dominated by (1) a weak and constant signal until 300◦C suggesting that
no minerals transformations occurred during this first phase of heating, (2) an increase of the
magnetic susceptibility between 300◦C and 580◦C (3) an irreversible cooling curve with a Cu-
rie point around 580◦C corresponding to the Curie point of magnetite. This indicates newly
formed magnetite (Fig. 5.4). The irreversibility of the curves evidences mineralogical changes
and alteration of the magnetic signal during heating. We note in a few samples, an increase in
susceptibility at 150-140◦C upon cooling (Fig. 5.4, part 3), this probably reflects reduction under
low partial pressure of oxygen during the course of the experiment (see example in Marshall
1972). The amplitude of the peak between 300 and 580◦C is growing with depth until the up-
per boundary of the MDZ. Within the MDZ the remaining of a very weak signal is enough to
observe the same peak albeit noisy and possibly being initiated at slightly lower temperature
(fig). Below the MDZ, the peak is gaining amplitude. An inflection is also present at 400◦C in-
dicating another phase transformation.
We interpret the weak phase as being (titano)-magnetite, in accordance with results from the
SIRM acquisition. The transformation at 400◦C is typical of the destabilization pyrite that alter
towards magnetite as reported in other studies (e.g. Strechie et al. 2002; Tudryn et al. 2010. The
transformation at 300◦C is more puzzling. XRD analyses and SEM observations indicate the
presence of numerous iron sulfides and it is likely that the increase in susceptibility found after
300◦C in the samples reflects conversion of an iron sulfide phases into a more ferromagnetic
phases. A candidate is greigite, becoming unstable around 250-300◦C (Roberts et al., 2011). The
destabilization of greigite during thermomagnetic experiments is characterized by a decrease
of the magnetic signal, due to its ferromagnetic nature, as observed in several studies (e.g. Tu-
dryn and Tucholka 2004). However, when the thermomagnetic experiments are made in a low
field and under neutral atmosphere as in our study, the behaviour of greigite can show a hump
around 300◦C as observed by Dekkers et al. (2000). This suggests that greigite might be one
of the magnetic phases present in our samples. Alternatively, interaction with organic matter
during heating could give rise to thermal destabilization at a lower temperature than usually
found for iron sulphur phases as pyrite.
Hysteresis Hysteresis loops were also measured in order to constrain the magnetic granulo-
metry as well as relative magnetic mineral content (Fig. 5.10). We plot the natural remanent
magnetisation over saturation magnetization, Mr/Ms, and bulk coercive force, Hc, that help
determining the relative grainsize of the sample. Ms and slope correction were also plot to
image the relative proportion of ferrimagnetic minerals (through Ms) and paramagnetic ones
(through the slope correction). Three areas can be highlighted from these representations indi-
cated as 1, 2 and 3 in Figure 5.10 and correspond to the different transitions observed in the
NRMmeasurements.
In the area 1, Mr/Ms ratio and Hc indicate that grainsize is relatively homogeneous and in SD
and PSD domains that corresponds to magnetic grainsize greater than 1µm (Dunlop, 2002). It
corresponds to a content dominated by ferrimagnetic minerals (e.g. magnetite and greigite). At
this stage, the content of paramagnetic minerals (e.g. pyrite) is relatively constant (Fig. 5.10).
At the MDZ we observe an apparent grainsize increase characterized by decrease in Mr/Ms,
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this likely indicates dissolution of finer grains relatively to larger ones or, alternatively, could
be due to the presence of another phase as greigite. This correlates with a strong increase in
paramagnetic minerals. In the area 3, Ms shows that there are little ferromagnetic minerals in
the sample and a more or less constant but higher content in paramagnetic minerals. Moreover,
the Mr/Ms ratio is increasing indicating a decrease in grainsize.
Finally, we plot the Day diagram (Day et al., 1977; Dunlop, 2002) that indicates magnetic grain-
size (Fig. 5.9). Data show dispersion between MD and SD domains. A cluster of grainsize is
observed around 0.19 µm (Hcr/Hc around 3 and Mr/Ms between 0.15 and 0.3). Hysteresis
measurements suggest that the diagenesis in the Marmara Sea first dissolved the finer grains.
This has already been observed as for example by Channell and Hawthorne (1990) in the Tyr-
rhenian Sea.
FIG. 5.9 – Day Diagram for the core Klg07.
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FIG. 5.10 – Results of hysteresis measurements and NRMmeasurement.
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Total Organic Carbon
TOC is a fundamental parameter to describe the organic matter content of the sediment and
was obtained for cores Klg03, Klg04 and Klg06. Values range from 0.4% to 2% and show two
increases for the cores Klg04 and Klg06 and only one for Klg03 (Fig. 5.11). The first increase
from 0.8% to 1.5% occurs at 150 cm depth for Klg04, 250 cm for Klg03 and 150 cm for Klg06
and corresponds to a sapropelic layer. It also corresponds to the MDZ for Klg03 and Klg06 and
to a very low NRM area for Klg04. This layer could correspond to the upper sapropelic layer
referenced by C¸ag˘atay et al. (2000). This TOC increase also corresponds to the area of jointly
increase of Ca/Ti and Br XRFmeasurements and are represented for Klg07 (Fig. 5.11). A second
major increase is measured 375 cm depth for Klg04 and Klg06 and is related to higher values
of NRM. This should correspond to the lower sapropelic layer (M1) observed in the Marmara
Sea (C¸ag˘atay et al., 2000; Aksu et al., 2002b; Kirci-Elmas et al., 2008; Vidal et al., 2010).
FIG. 5.11 – Comparison between the drop of magnetization and the TOC.
Zijderveld and inclination results
In most samples the AF demagnetization diagrams show a soft viscous component remo-
ved by 10 mT then a straight line towards the origin until the last demagnetization step at 70
to 90 mT. The last demagnetization step corresponds to a decrease of 90 to 95% of the initial
NRM. The demagnetization diagrams yield to straightforward identification of a characteristic
component of magnetization (chRM). The MAD on the direction is usually on the order of 25◦
(Klg04). Only results from the top of the cores Klg04, Klg06 and Klg07, where diagenetic effects
have not yet obliterate the NRM are discussed in details. This corresponds to interval above 80
cm for Klg-04, 100 cm for KlG06 and 90 cm for Klg07. As cores are not azimuthed only inclina-
tion is reported in Figure 5.12. The mean value from Klg06 is significantly too low (mean=47◦)
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compared to the expected 60◦ for the given latitude sites (lat=40.8◦N) while it is close to the
expected value for Klg04 (54◦) and Klg07.
5.1.4 Discussion
Sediments of Marmara cores as recorders of paleosecular variation
Due to the nature of the cores, very recent sediments with layers of seismoturbidites the
survival of a reliable paleomagnetic signal is far from being granted. When considering only
the less degraded, upper part of the cores above the magnetization drop inclination results
from core Klg06 are shallow by 20◦ compared to what would be expected by an axial geocen-
tric dipole inclination at the latitude of the site. Inclination results from Klg04 and Klg07 are
slightly shallow by c.a. 5◦. The origin of such bias could be linked to the mechanism of rema-
nence acquisition. Inclination lowering is caused in detrital remanent magnetization signal by
constrains on the alignment of magnetic particles due to shape of the particles and gravity ef-
fects (Valet, 2003) especially when sediments are still saturated with water as is the case in our
samples. This could explain the slight difference for Klg04 and Klg07, the difference observed
for Klg06 could be linked to additional factors such as reworking of the sediment by local seis-
micity as described in Drab et al. (2012). In addition a delay between acquisition and lock-in
is commonly observed for sediments and systematic lags make the magnetic record older than
the sediment.
Each of our records is compared with the calculated inclination variations using the time va-
rying spherical harmonic model CALS3K.3 of Korte and Constable (2005) for the last 3000 years
at the sampling sites (Figure 5.12). Only Klg07 depicts variations comparable with expected (Fi-
gure 5.12). In addition to its low seismoturbidite content the lower sedimentation rate of Klg07
might be one of the factors allowing a preservation of the signal. A second factor could be the
intense bioturbation observed and that could preserve the magnetic signal. Four points are tied
to recognizable changes in the inclinations variations between Klg07 and the CALS3K.3 incli-
nation model and are used to construct an age/depth relationship (Fig. 5.13). Uncertainties in
this correlation likely occurs due to unknown in the locking delay of the magnetic signal (the
magnetic record postdate the sediment hence shifting the age towards younger values) and
lack of accuracy of the reference curves, this is difficult to evaluate and an uncertainty of 300
years toward older values and 100 years toward younger values is added to the results. The
paleomagnetic ages are added to ages obtained on planktonic foraminifers and shells in order
to establish a dense age model for Klg07. Using a linear correlation a mean sedimentation rate
of 37cm/kyr is found using all available age data. If we restrain the data set to ages only deter-
mined by isotopic method we obtain a rate of 38cm/kyr showing that our paleomagnetic ages
are compatible with isotopic ages. Allowing variations in the sedimentation rate bring a more
complicated picture and will only be graphically considered for the evaluation of uncertainties
in age determination. We propose that a period of 10-12ka is likely recorded in core Klg07. The
onset of the interval of low magnetization (at ∼ 2.15m) is established roughly between 5900
and 4800 years BP, the end (at ∼ 1m) between 3200 and 2600 years BP.
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FIG. 5.12 – Clask3 model and inclination for the cores Klg07, Klg06 and Klg04.
Diagenesis and the magnetic carriers
In our cores the magnetic population identified is composed of 1/ magnetite as attested by
the good behaviour of cores during AF stepwise demagnetization, thermal demagnetization of
a few samples, hysteresis loopwith theMs parameter and S ratio 2/Hematite which is revealed
in the XRD analyses and compatible with the detection of a faint curie temperature at 680◦C in
a few thermomagnetic experiments and 3/ iron sulfur phases detected in XRD analyses, SEM
observations and EDS-X chemical determination and during the thermomagnetic experiments.
The iron sulphur phases is increasing in importance at the onset of the drop in susceptibility,
NRM and IRM and changes in the S-ratio are observed toward the end of the magnetization
drop. The major magnetic discontinuity occurring in all cores characterized by a decrease of
one or two order of magnitude inmagnetization signal and presence of iron sulphides indicates
a marked enhancement in the intensity of diagenetic process. Age determined on core Klg07
makes the decrease interval coinciding with the “upper” sapropelic layer of (C¸ag˘atay et al.,
2000). Sapropels in our study are independently characterized by the use of the combination
of Ca/Ti and Br maxima as indicators of maxima in organic matter and hence presence of
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FIG. 5.13 – Age versus depth curve for Klg07.
sapropels/sapropelic layers (Bahr et al., 2005; Ziegler et al., 2008).
The degrading of organic matter by bacteria is a major process triggering sulphate reduction
reactions (Berner, 1970; Canfield, 1989) and concurs to the production of hydrogen sulphide
causing the dissolution of the primary iron oxide phases. The ferrous iron released can react
with hydrogen sulphides to form iron sulfur phases (Canfield et al., 1992; Roberts and Turner,
1993). The iron sulfur phase typically found in sediments is pyrite (FeS2) which, depending on
concentration in hydrogen sulfides, form directly from the dissolution of magnetite or through
stage processes by way of greigite (Fe3S4) (Karlin and Levi, 1983, 1985; Morse and Cornwell,
1987; Neretin et al., 2004). Greigite is less commonly found, as it is metastable and converts to
pyrite if hydrogen sulfide remains to fuel the reaction (Berner, 1982; Roberts and Turner, 1993).
Secondary Greigite is ferrimagnetic (Ms=24Am2/kg) and can carry a strong signal, on the same
order of magnitude than magnetite, while pyrite is paramagnetic. The sharp drop in magnetic
signal observe can thus not surprisingly be linked to the intense diagenesis occurringwithin the
sapropel layer. Recent studies on sapropelic layers show that a rich and active population can
be fuelled for several tens of thousand years by organic matter content in the sapropelic layer.
This would mark sharply the limit in the interval and the intense diagenesis still progressing
within the sapropels limit.
Events recorded in the cores
The duration spanned by core Klg07 indicates that it has recorded the transition from lacus-
trine to fully marine environment established between 12 and 11 ka by several studies (C¸ag˘atay
et al., 2000; Aksu et al., 2002b). The “lower sapropel” or “M1” level found in cores form the
Marmara basin by C¸ag˘atay et al. (2000), Aksu et al. (2002b) and Vidal et al. (2010) and dated
between 11.5 and 7 ka BP (Vidal et al., 2010) could also be recorded in Klg07 as the core is cor-
related with the core of Vidal et al. (2010) (Drab et al., 2012). C¸ag˘atay et al. (2000) and C¸ag˘atay
et al. (2004) also reported the presence of an “upper sapropel” found between 4.8 and 3.2 ka.
Interestingly our interval of low magnetization is synchronous of the upper sapropelic layer of
(C¸ag˘atay et al., 2000). It also corresponds to an interval of higher Ca/Ti and Br concentrations.
The lower sapropelic layers are not detected “magnetically”.
Klg06, Klg03 and Klg04 cores do not record the last reconnection between the three seas but
could have record the upper sapropelic layer. Indeed the cores present the same signal in ma-
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gnetic and XRF records associated to an intense dissolution of magnetic particles. Nevertheless,
the drop of magnetization does not correspond to the expected upper sapropelic layer in Klg04.
Indeed it occurs 60 cm below and is marked by a jointly increase in Ca/Ti and Br record. But it
still occurs in area of intense dissolution. In Fig 5.11, Klg04 record shows two areas of NRM de-
crease. This second decrease is followed by a very low NRM area corresponding in other cores
to the area before the sapropelic deposition suggesting that the first drop of magnetization in
Klg04 could correspond to a “site effect” as the core is located on the foot of a steep escarpment
and close to fluid escape (Zitter et al., 2008). This “missing” area of magnetization could be
related to erosion as it has been highlighted by paleoseismological study (Chapter 4 and Fig.
4.8).
The magnetic characterization of sapropels
Sapropels can sometimes be hard to distinguish in the lithology as it seems to be the case in
our record. In a high resolution study from two sapropels dated at 2.54 Ma and 2.83 Ma recove-
red from cores at ODP sites 966 and 967 in the Eastern Mediterranean (Larrasoan˜a et al., 2006)
suggests that magnetic properties are a sensitive proxy for identifying sapropels when they are
oxidized.
In our study the intense reduction occurring within the upper sapropel layers is characterized
by a marked decrease in magnetization. No signal is associated to the S1/M1 level. Other stu-
dies report a magnetization enhancement at the sapropel level due to the precipitation of ferri-
magnetic sulfides (Stoner et al., 1998; Roberts et al., 1999; Strechie et al., 2002). These phases are
metastable and are transformed if the concentration in hydrogen sulfides is enough to allow a
complete pyritization process. Pyrite is then produce and a drop in magnetization is observed
like in the present case.
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Chapitre 6
Etude ge´omorphologique le long d’un coude de la
rivie`re Kızılırmak : une application des isotopes
cosmoge´niques
Depuis une vingtaine d’anne´es, graˆce aux avance´es en physique sur la spectrome´trie de
masse par acce´le´ration (AMS), la datation par isotopes cosmoge´niques in situ s’est impose´e
comme un outil efficace de datation directe de la morphologie et de quantification des proces-
sus d’e´rosion. Ces isotopes radioge´niques, produits par l’interaction du rayonnement cosmique
avec les roches, nous permettent de dater une dure´e d’exposition ou d’e´rosion d’une surface
lorsque les datations “classiques” (U/Th, Ar/Ar, K/Ar) ne le permettent pas (Siame et al.,
2000).
Nous allons a` pre´sent pre´senter rapidement le principe de la datation et l’origine de la forma-
tion des isotopes cosmoge´niques in situ. Puis, nous indiquerons la strate´gie d’e´chantillonnage
que nous avons applique´ pour se´lectionner les galets a` dater. Nous pre´senterons ensuite la
ge´ologie et la ge´ographie de notre site d’e´tude ainsi que les datations par isotopes cosmoge´niques
10Be, 26Al et 36Cl obtenues et des premiers re´sultats. Comme certains e´chantillons ont e´te´ date´s
par deux me´thodes diffe´rentes nous discuterons de la compatibilite´ de ces dernie`res. Enfin,
nous ferons une premie`re interpre´tation par terrasse des aˆges obtenus et discuterons des vi-
tesses d’incision et d’e´rosion de la re´gion.
6.1 Principe de la datation par les isotopes cosmoge´niques in situ
Les isotopes cosmoge´niques sont issus de l’interaction du rayonnement cosmique avec les
roches de la surface terrestre. Le sommet de l’atmosphe`re est en effet bombarde´ en permanence
d’un flux isotrope et constant de particules de tre`s haute e´nergie forme´ dans le soleil et dans les
galaxies (dans les novae, supernovae et pulsars) par acce´le´ration des ondes de choc du plasma
interstellaire. Ces deux origines du rayonnement cosmique diffe`rent par leur composition chi-
mique, leur e´nergie, leur intensite´ et variation dans le temps. Le rayonnement primaire est
constitue´ a` 99% de particules charge´es positivement (protons et noyaux He´lium) se de´plac¸ant
a` une vitesse proche de celle de la lumie`re (Reedy et al., 1983; Lal, 1988).
Lorsque ces particules atteignent la surface de l’atmosphe`re, elles sont soumises au champ
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magne´tique terrestre qui les de´vie sous l’influence de la force de Lorentz (Fig. 6.1). Le flux
de particules entrant alors dans l’atmosphe`re est inversement proportionnel a` l’intensite´ du
champ magne´tique terrestre avec une de´flexion maximale au niveau de l’e´quateur.
Les particules du rayonnement cosmique qui vont re´ussir a` atteindre l’atmosphe`re vont alors
FIG. 6.1 – Figure repre´sentant la de´viation par la force de Lorentz du rayonnement cosmique
au niveau de la Terre a` gauche. A` droite, sche´ma expliquant le principe d’une re´action de spal-
lation. Lorsqu’un proton arrive sur un atome, la force de collision entraıˆne l’e´clatement de cet
atome et la formation d’un nouvel atome avec un nombre de masse plus petit.
interagir avec les atomes de l’atmosphe`re pour former des particules secondaires qui vont a`
leur tour re´agir avec les atomes de l’atmosphe`re pour former des isotopes cosmoge´niques (3He,
10Be, 14C, 21Ne, 26Al et 36Cl). L’e´nergie des particules du rayonnement cosmique est donc dis-
sipe´e lors de ces re´actions dites de spallation (Fig. 6.1) et seulement 0.1 % des particules se-
condaires vont atteindre la surface terrestre avec assez d’e´nergie pour produire des re´actions
nucle´aires au sein des atomes des roches expose´es. L’isotope forme´ lors de l’interaction de ces
particules secondaires avec les mine´raux est un isotope cosmoge´nique in situ.
Ce sont ces isotopes cosmoge´niques qui sont couramment utilise´s en ge´omorphologie et tecto-
nique comme chronome`tres du quaternaire.
Ils sont produits dans les atomes des mine´raux selon trois me´canismes principaux :
– les re´actions de spallation de haute e´nergie
– les re´actions de capture thermique des neutrons
– la de´sinte´gration des muons
Chacun de ces me´canismes a une importance diffe´rente selon le mine´ral cible et la profondeur
investigue´e. En effet, parmi les trois isotopes que nous avons utilise´s dans ce travail (10Be, 26Al
et 36Cl), chacun a un processus de production diffe´rent que nous allons de´tailler.
Production 10Be et 26Al La production du cosmonucle´ide 10Be en surface est cause´e a` 98%
par des re´actions de spallation a` partir des atomes 16O, 27Al, 28Si et 56Fe (Lal, 1988). Pour l’26Al
cette re´action de spallation est produite a` partir des atomes 27Al, 28Si et 56Fe (Lal, 1988). De
par sa composition, le quartz (SiO2) constitue une cible privile´gie´e pour la datation de surface
ou de vitesse d’e´rosion et d’incision de lits de rivie`res pour ces deux isotopes. Il est de plus
abondant, peu alte´rable et par son re´seau cristallin serre´ peu pollue´ par des contaminants tels
le 10Beatmospherique (Nishiizumi et al., 1986). Un deuxie`me me´canisme existe ne´anmoins qui
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est celui de la capture de muons lents et rapides. Ces derniers ne deviennent pre´ponde´rants
qu’avec la profondeur (Fig. 6.2, Heisinger et al. 2002a,b).
Production 36Cl Le 36Cl est quant a` lui produit par diffe´rentes re´actions nucle´aires dans la
roche (Gosse and Phillips, 2001; Stone et al., 1996, 1998). Il y a quatre re´actions principales dont
la contribution de´pend notamment de la concentration des e´le´ments dans la roche (Fig. 6.3) :
– la re´action de spallation a` partir des atomes cibles Ca, Ti, K et Fe qui dominent a` la surface,
– par capture de muons lents sur le 40Ca et 39K (exemple le 40Ca+µ− →40 K∗ →36 Cl+α).
Ce processus devient important en profondeur,
– par capture par le chlore naturel, 35Cl, de neutrons basse e´nergie,
– par capture par le chlore 35 de neutrons radioge´niques provenant de la fission de 238U
radioge´nique ou lors de la de´croissance radioge´nique de l’Uranium et du Thorium. Ce
processus n’a lieu que dans des roches riches de ces e´le´ments.
Les carbonates constituent une cible privile´gie´e pour dater les surfaces graˆce a` cet isotope. Ces
FIG. 6.2 – (a) Production en at/g du 10Be avec la profondeur. (b) Diagramme pre´sentant l’in-
fluence de la spallation versus la capture muonique avec la profondeur pour le 10Be. Figure
reprise de Le Dortz (2010).
diffe´rents me´canismes de production des isotopes cosmoge´niques in situ permettent de de´finir
un parame`tre : le taux de production total. La pre´cision sur sa valeur est une donne´e essentielle
afin d’utiliser de manie`re efficace la datation des surfaces par les isotopes cosmoge´niques (Lal,
1991).
Le taux de production correspond au nombre d’atomes produits lors de chaque re´action de
spallation. Il s’exprime en at/g/an et varie en fonction de la profondeur comme vu pre´ce´dem-
ment (Fig. 6.2,a). L’e´quation suivante de´crit l’e´volution du taux de production avec la profon-
deur :
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FIG. 6.3 – Diffe´rentes contributions des re´actions nucle´aires a` la production du Chlore 36 en
fonction de la profondeur. Redessine´ a` partir de Gosse and Phillips (2001).
ou` P0 repre´sente le taux de production en surface, ρ la densite´ en g/cm3, x la profondeur en cm
et Λ la longueur d’atte´nuation en g/cm2.
Le taux de production a` la surface, P0, est quant a` lui fonction de l’intensite´ du rayonnement
primaire, de la latitude, de l’altitude et de la ge´ome´trie du site (Stone, 2000; Gosse and Phillips,
2001; Von Blanckenburg, 2005).
– La ge´ome´trie d’exposition ou shielding : l’intensite´ du rayonnement cosmique rec¸u par
les roches sera maximale si l’e´chantillon se trouve au niveau d’une surface plane et non
ombrage´e,
– variation avec l’altitude : le taux de production est plus grand a` haute altitude qu’a` faible
altitude
– variation avec la latitude : du fait de la pre´sence du champ magne´tique de la Terre,
l’intensite´ du rayonnement cosmique est maximale aux faibles latitudes.
Les isotopes cosmoge´niques que nous utilisons sont de plus radioactifs, le nombre d’atomes de
l’isotope de´croıˆt donc avec le temps. Ainsi, on peut e´tudier la variation du nombre d’atomes
pre´sents comme la production de l’isotope conside´re´ soustrait de la de´croissance radioactive
(Burbank and Anderson, 1991) :
dN(x, t)
dt
= P (x, t)− λN(x, t) (6.2)
ou` P (x, t) repre´sente le taux de production (eq. 6.1) et λN(x, t) la de´sinte´gration radioactive
avec λ la constante de de´sinte´gration en yr−1.
En conside´rant que :
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– les gains ne proviennent que du rayonnement isotopique et les pertes uniquement de la
de´croissance radioactive et de l’e´rosion,
– que l’e´rosion, ε, et que l’intensite´ du rayonnement cosmique sont constantes au cours du
temps (Lal, 1991).






− λN(x, t) + P0e
−ρx
Λ (6.3)
dont la solution est de la forme :












avec N(x, t) le nombre d’atomes (at/g) de l’isotope conside´re´ ; N(x, 0) le nombre d’atomes
initial a` la profondeur conside´re´e (c’est l’he´ritage) en at/g ; λ la constant de de´sinte´gration en
yr−1 ; ε l’e´rosion en g/cm2/an ;Λ la longueur d’atte´nuation en g/cm2 etP0 le taux de production
en surface pour l’isotope conside´re´ en at/g/an.
Si l’e´chantillon est pris a` la surface on obtient alors :





1− e−(λ+ ρεΛ )t
)
(6.5)
Ainsi, deux inconnues sont encore a` de´terminer si on ne´glige l’effet d’he´ritage (N0 = 0) :
l’e´rosion et l’aˆge.
On remarque d’apre`s l’e´quation 6.4 que le nombre d’atomes augmente au cours du temps jus-
qu’a` ce que la de´croissance radioactive de l’isotope et l’e´rosion compensent la production (Lal,
1991). Plus l’e´rosion est importante et plus cet e´tat stationnaire est atteint rapidement (Fig. 6.4).
Afin d’utiliser les isotopes cosmoge´niques in situ en tant que marqueurs des e´ve´nements
FIG. 6.4 – Evolution the´orique de la concentration en 10Be en fonction du temps pour
diffe´rentes vitesses d’e´rosion. Repris de Siame et al. (2000).
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ge´ologiques, il faut se situer sur la partie line´aire de la courbe pre´sente´e en Fig. 6.4 et faire
des hypothe`ses sur l’e´rosion. En effet, pour des surfaces expose´es depuis moins de 10 000 ans,
l’e´rosion peut eˆtre conside´re´e comme nulle et ce quelle que soit la vitesse d’e´rosion (Siame et al.,
2000). Pour des aˆges supe´rieurs a` 10 000 ans il faut alors conside´rer que l’e´rosion est nulle, ce















Par contre si la surface expose´e a atteint son “e´tat stationnaire” alors une vitesse d’e´rosion
maximale peut eˆtre de´termine´e selon :







Nous allons a` pre´sent pre´senter les trois isotopes cosmoge´niques et radioactifs que nous avons
utilise´s avec leur processus principal de formation, le taux de production pris et le temps de
demi vie de l’isotope conside´re´.
isotope cible re´action t1/2 Taux de production
10Be O, Si, Mg, Fe spallation 1.39 Ma 4.49 ± 0.3 (Stone, 2000)
26Al Si, Al, Fe spallation 730 ka 31.1 ± 1.9(Stone, 2000)
36Cl Fe, K, Ca, Cl
spallation
301 ka 48.8 ± 3.5 (Stone et al., 1996)
capture neutronique
TAB. 6.1 – Re´sume´ pour les trois isotopes utilise´s des atomes cibles pour formation des isotopes
in situ, des re´actions de production, des demi vie et taux de production utilise´s pour la suite de
l’analyse.
6.1.1 Influence de facteurs exte´rieurs sur la validite´ des re´sultats
Taux d’e´rosion Le taux d’e´rosion est une des inconnues de l’e´quation 6.5 et est le seul pa-
rame`tre pouvant eˆtre obtenu lorsque l’e´tat stationnaire est atteint1. Trois types d’e´rosion d’une
surface alluviale doivent eˆtre conside´re´s :
– l’alte´ration chimique (dissolution de la surface de l’e´chantillon),
– le ruissellement pouvant e´roder la surface,
– la de´nudation.
L’he´ritage Le terme d’he´ritage est utilise´ pour caracte´riser le fait qu’un e´chantillon, avant
sa mise en place sur la surface a` dater, a pu avoir e´te´ soumis au rayonnement cosmique. Si
entre ces deux expositions au rayonnement cosmique, le temps n’a pas e´te´ assez long pour que
1le taux de production de l’isotope est compense´ par l’e´rosion et la de´croissance radioactive
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la totalite´ des isotopes cosmoge´niques se soient de´sinte´gre´s, il est alors possible d’avoir une
concentration mesure´e en cosmonucle´ides dite he´rite´e. La concentration totale mesure´e dans
l’e´chantillon sera donc la somme d’une concentration he´rite´e et de la concentration en isotopes
cosmoge´niques accumule´e depuis la dernie`re mise en place du galet.
Cet he´ritage peut de´pendre de chaque galet en fonction de son histoire de transport et d’exhu-
mation (Anderson et al., 1996). C’est le cas pour les e´boulis qui peuvent accumuler des isotopes
durant leur exposition avant d’eˆtre a` nouveau transporte´s puis de´pose´s.
La quantite´ d’he´ritage est difficile a` de´terminer et de´pend des me´canismes de mise en place
des alluvions puis de l’e´volution des surfaces e´tudie´es.
6.1.2 Strate´gie d’e´chantillonnage
Elle est une des e´tapes importantes pour minimiser les effets de processus pouvant affec-
ter la surface (e´rosion, enfouissement, he´ritage, bioturbation). Plusieurs crite`res de se´lection
peuvent eˆtre applique´s pour obtenir un aˆge de surface le plus repre´sentatif possible. Nous al-
lons en citer quelques-uns.
Afin de se prote´ger au maximum des proble`mes de datations cause´s par une e´rosion trop im-
portante, il faut, pour dater une surface, essayer d’e´chantillonner a` l’endroit ou` l’e´rosion semble
minimale. Plusieurs crite`res permettent de minimiser ces risques (Van der Woerd et al., 2006) :
– eˆtre loin de cours d’eau,
– e´chantillonner une surface plane,
– la pre´sence d’une faible e´rosion visible.
Afin d’essayer d’estimer la part d’e´rosion pre´sente dans les e´chantillons, il est possible d’effec-
tuer l’inversion de donne´es de profils en profondeur (Anderson et al., 1996). Cette technique
permet d’obtenir un domaine dans lequel on peut mathe´matiquement de´terminer la solution
unique pour chacun des parame`tres temps, e´rosion et he´ritage. Nous n’avons pas effectue´ de
profils lors de notre e´tude. En effet, le mate´riel avoisinant e´tant principalement calcaire, cette
me´thode n’e´tait pas valide´e pour des datations 36Cl. De plus, en regardant la ge´ologie locale,
nous n’avions pas envisage´ le fait de trouver des galets de quartz a` e´chantillonner sur les sur-
faces.
Pour essayer d’e´valuer la part d’he´ritage pre´sent dans l’e´chantillon, il est e´galement possible
d’effectuer un e´chantillonnage dans le lit actif incisant la surface. Cet e´chantillon serait un
« blanc ge´ologique » ou` la concentration en isotope calcule´e correspondrait a` la part d’he´ritage
pre´sente sur la surface. Cette me´thode n’est pas force´ment ide´ale puisqu’il faut prendre comme
hypothe`se que l’histoire du galet pre´serve´ est la meˆme que celle du mate´riel fluvial.
Enfin, des me´thodes dites de datation relative peuvent e´galement eˆtre applique´es telles l’e´tude
des anneaux d’alte´ration ou la lichenome´trie (Burbank and Anderson, 1991). Les anneaux
d’alte´ration correspondent a` une couche d’alte´ration plus importante qu’a subie la partie ex-
terne du galet e´chantillonne´. L’e´paisseur de cette couche est proportionnelle comme la racine
carre´e du temps d’exposition de la roche a` la surface (Colman, 1981). La lichenome´trie est un
parame`tre qui permet e´galement d’estimer la dure´e d’exposition du galet sur la surface. En
effet, si du lichen est pre´sent en grande quantite´ sur le galet e´chantillonne´, cela permet de sup-
poser que le galet ne provient pas d’un de´poˆt re´cent sur la surface a` dater. Nous avons applique´
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ces deux techniques pour notre e´chantillonnage (Fig. 6.5)
Une fois toutes ces e´tapes d’observation et de restriction ge´ographique applique´es il est pos-
sible deminimiser les proble`me de datations en effectuant un e´chantillonnage statistique. Ainsi,
si de nombreux galets sont pris en respectant les quelques suggestions cite´es plus haut, alors la
probabilite´ d’obtenir un aˆge de surface totalement aberrant sera re´duite.
FIG. 6.5 – Photos de galets e´chantillonne´s pre´sentant un anneau d’alte´ration (a` gauche) et des
lichens (a` droite) indiquant que l’e´chantillon est mis en place depuis un certain temps.
6.2 Zone d’e´tude de la rivie`re Kızılırmak et de ses terrasses pre´serve´es
6.2.1 La rivie`re Kızılırmak
La rivie`re Kızılırmak est la rivie`re la plus longue de Turquie (1350 km). Elle s’est forme´e
durant le Plioce`ne et prend sa source a` l’Est de Sivas en Anatolie orientale (Dog˘an, 2011) (Fig.
6.6). La rivie`re draine une partie du plateau semi-aride Anatolien (Fig. 6.6), croise la Faille Nord
Anatolienne et traverse les Pontides avant de se jeter dans le Mer Noire pre`s de la ville de Sam-
sun.
Le de´tail du trace´ de la rivie`re montre que sa direction d’e´coulement est variable. En effet, de
Sivas jusqu’a` la ville de Nevs¸ehir en Cappadoce, la rivie`re a une direction d’e´coulement SW
(Fig. 6.6). La`, elle change de direction et s’e´coule vers le NW puis vers le Nord jusqu’a` atteindre
la latitude de 40◦N. Elle prend a` ce moment-la` une direction NE jusqu’a` atteindre la zone de
de´formation associe´e au passage de la Faille Nord Anatolienne. Sa direction d’e´coulement de-
vient NW. Lorsque la rivie`re atteint la FNA, la rivie`re Kızılırmak y est alors de´cale´e sur 30 km
au niveau du pull-apart de Kargı et s’e´coule vers l’Est (zone en rouge sur la figure 6.6). Lors-
qu’elle atteint le pull-apart de Kamil, la rivie`re est a` nouveau de´vie´e et s’e´coule de´sormais selon
une direction NE jusqu’a` rejoindre les coˆtes de la Mer Noire.
De sa source en Anatolie orientale jusqu’a` la fin du plateau Anatolien, la rivie`re incise des do-
maines principalement basaltiques ou` de nombreuses terrasses ont pu eˆtre pre´serve´es (Dog˘an,
2011). Ces terrasses ont permis de de´terminer une vitesse d’incision de 0.08 mm/an a` partir de
datation 40Ar-39Ar sur des basaltes. Nous allons comparer ces taux avec ceux que nous allons
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obtenir par datation des isotopes cosmoge´niques sur les terrasses pre´serve´es situe´es au niveau
des deux coudes que forme la rivie`re lorsqu’elle est de´cale´e par la Faille Nord Anatolienne.
FIG. 6.6 – Trace´ de la rivie`re Kızılırmak au travers de la Turquie (repris de Dog˘an 2011). Le site
de notre e´tude est encadre´ en rouge.
6.2.2 Ge´ologie au niveau des terrasses pre´serve´es
De manie`re tre`s ge´ne´rale la zone de notre e´tude est principalement compose´e de 5 unite´s
ge´ologiques (Fig. 6.7 et Fig. C.1 en annexes) :
– une unite´ datant du Trias/ Jurassique (transition vers ∼204 Ma) compose´e de marbre
(coloration bleue sur la carte ge´ologique simplifie´e de la figure 6.7),
– une unite´ date´e vers l’Aptien (∼110 Ma) compose´ d’un me´lange ophiolitique (coloration
verte sur la carte ge´ologique simplifie´e),
– une unite´ d’aˆge Lute´tien (∼45 Ma) compose´e de laves basaltiques (coloration rouille sur
la carte ge´ologique simplifie´e),
– une unite´ Plioce`ne (6 a` 2 Ma) compose´e de gre`s (orange clair sur la carte ge´ologique
simpllifie´e),
– une unite´ Pleistoce`ne-Holoce`ne (<2 Ma) forme´e de de´poˆts alluviaux (colorations jaunes
sur la carte ge´ologique simplifie´e)
C’est sur cette dernie`re unite´ que nous avons carte´ trois terrasses (T1, T2 et T3 indique´es en
rouge sur les figures 6.7, 6.8 et 6.9). Elles se situent au niveau des deux coudes que forme la
rivie`re au niveau de son de´calage par la Faille Nord Anatolienne. Ces terrasses sont constitue´es
de se´diments Quaternaires datant du Ple´istoce`ne infe´rieur (Fig. 6.7- jaune) et sont principale-
ment entoure´es d’un socle compose´ demarbres Triassiques. Ce sont donc des rochesme´tamorphiques
calcaire que nous sommes susceptibles d’e´chantillonner.
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FIG. 6.8 – Carte ge´ologique de la re´gion e´tudie´e au niveau du premier coude de la rivie`re
Kızılırmak a` l’Est de la ville de Kargı au 1/100 000e (Aydal and Cos¸kun, x). La terrasse
e´chantillonne´e est indique´e en rouge.
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FIG. 6.9 – Carte ge´ologique de la re´gion e´tudie´e au niveau du second coude de la rivie`re
Kızılırmak dans le pull-apart de la ville de Kamil au 1/100 000e (Aydal and Cos¸kun, x). Les
terrasses e´chantillonne´es sont indique´es en rouge. En bas, le´gende de la carte ge´ologique.
- 162 -
6.2 Zone d’e´tude de la rivie`re Kızılırmak et de ses terrasses pre´serve´es
6.2.3 Echantillonnage des terrasses
Nous avons e´chantillonne´ trois terrasses pre´serve´es au niveau du de´calage de la rivie`re
Kızılırmak par la Faille Nord Anatolienne. La terrasse la plus jeune se situe au niveau du pull-
apart de Kargı a` une altitude de 380 m. Les deux autres terrasses sont situe´es dans le pull-apart
de Kamil 30 km a` l’Est, a` une altitude de 390 m pour T2 et de 400 m pour T3 (Fig. 6.10). Nous
allons a` pre´sent de´tailler chacune de ces terrasses. Nous pre´senterons de plus la localisation et
le type d’e´chantillonnage effectue´. Les donne´es seront pre´sente´es dans la partie qui suivra.
FIG. 6.10 – Profil de rivie`re Kızılırmak et positionnement des trois terrasses.
FIG. 6.11 – Localisation des terrasses le long de la rivie`re Kızılırmak.
Terrasse 1
La terrasse T1 se situe dans le pull-apart de Kargı au niveau du premier coude que forme
la rivie`re Kızılırmak (Fig. 6.11), a` une altitude moyenne de 375m et 30 m au-dessus du lit de
la rivie`re. Cette surface est longue de 292 m et large de 220 m et se positionne au sud de la
Faille Nord Anatolienne. Cette terrasse bien que plane (pente <1%), est retouche´e. En effet,
d’apre`s la figure 6.12, on remarque que cette terrasse est traverse´e par une route. De plus, il
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s’ave`re que toute cette terrasse a e´te´ soumise a` l’agriculture. Nous avons ne´anmoins de´cide´ de
l’e´chantillonner car elle est la seule terrasse pre´serve´e au niveau du pull-apart de Kargı. Afin de
re´duire les risques de mesures trop incohe´rentes nous n’avons e´chantillonne´ que des morceaux
sur de galets qui ne pouvaient pas eˆtre de´place´s par l’homme ou un tracteur (Fig. 6.13) et qui
ne se positionnaient pas en bordure de champ. Nous n’avons pu par contre e´chantillonner que
6 galets.
FIG. 6.12 – Terrasse T1 vue par google earth (a` gauche) et photo de terrain (a` droite).
FIG. 6.13 – Vue de la surface e´chantillonne´e (a` gauche) ainsi qu’un exemple de caillou
e´chantillonne´ (a` droite).
Terrasse 2
La terrasse T2 se situe a` l’est du pull-apart de Kamil (Fig. 6.11), a` une altitude comprise
entre 350 et 400 m soit a` environ 90 m au dessus du lit de la rivie`re Kızılırmak et de la rivie`re
Zeytin. Elle pre´sente donc un fort gradient de pente (Fig. 6.14- profil). Un affleurement de
socle (indique´ en cercle noir sur la Figure 6.14) a e´te´ observe´ au milieu de la terrasse. Cette
terrasse qui se situe au nord de la faille Nord Anatolienne est borde´e par une route au bout
de laquelle une coupe a pu eˆtre de´crite (Fig.6.15). Nous y avons pre´leve´ 14 e´chantillons posi-
tionne´s a` diffe´rents endroits de la terrasse. Cette dernie`re ne pre´sente pas demarques de culture
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active et tre`s re´cente. D’anciennes de´limitations de champ marque´es par des assemblages de
galets sont ne´anmoins visibles par endroit. La coupe situe´e au niveau de la route ainsi que la
grande incision situe´e au niveau de la rivie`re (Fig. 6.15- photographie vue de la rivie`re Zey-
tin) nous indique que la terrasse, sur toute sa hauteur, est principalement constitue´e de galets
polyge´niques. De plus le log montre la pre´sence d’un ancien lit de rivie`re par l’observation de
laminations entrecroise´es.
Terrasse 3
La terrasse T3 si situe a` l’ouest du pull-apart de Kamil (Fig. 6.11). Cette terrasse est di-
vise´e en deux parties qui sont se´pare´es par une importante incision. La premie`re partie situe´e a`
l’ouest de l’incision et nomme´e T3A (Fig. 6.16) culmine a` une altitude de 400 m soit environ 100
m au-dessus de la rivie`re Kızılırmak. La seconde partie se situe a` l’est de l’incision et culmine
a` 430 m. Cette partie de la terrasse, nomme´e T3B, pre´sente un profil de pente plus plat que la
premie`re partie de la terrasse (Fig. 6.16). Le segment principal de la Faille Nord Anatolienne
de´cale l’incision qui se´pare les deux parties de la terrasse. Un deuxie`me segment de´crochant
peut e´galement eˆtre observe´ au pied du champ jusqu’a` une petite incision (traits rouges en
pointille´s sur l’image Ikonos interpre´te´e de la Fig. 6.16). Ce segment n’est pas assez actif pour
de´caler l’incision de´coupant la terrasse. Nous avons, lors de deux missions, e´chantillonne´ 18
cailloux a` la surface de ces deux terrasses en essayant d’eˆtre le plus loin possible de la pente
Nord de la terrasse et du champ. Un affleurement de socle a e´te´ observe´ (point blanc sur la Fig.
6.16 et photo en bas a` gauche de la Fig. 6.17) ainsi que les alluvions Quaternaires de la carte
ge´ologique (Fig. 6.9).
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FIG. 6.14 – Photographie Ikonos de la terrasse T2. La photographie montre le trajet de la FNA
(en rouge), la localisation des e´chantillons pre´leve´s (en points colore´s) ainsi que les courbes de
niveau. Le profil de pente dessine´ se situe le long de la route et est indique´ en trait orange.
En-dessous, photo de terrain de la terrasse T2 ainsi que le profil de pente indique´ en orange sur
l’image Ikonos.
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FIG. 6.15 – Photographies de la terrasse T2. La photo de gauche repre´sente l’incision qu’a subie
la terrasse. La photo de droite montre la surface de cette terrasse depuis sa terminaison SE.
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FIG. 6.16 – Image Ikonos interpre´te´e de la terrasse T3. Les incisions sont indique´es en bleu, les
e´chantillons par des points jaune, orange et rouge. Les points roses repre´sentent des affleure-
ments de socle et les points verts des coupes de la terrasses observe´es. Les profils de pente de
chaque coˆte´ de l’incision sont indique´s par des traits oranges.
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6.3 Traitement des donne´es et analyse
6.2.4 Etude des vitesses d’e´rosion de lits se jetant dans le rivie`re Kızılırmak
Dans le cadre de cette e´tude, nous avons e´galement e´chantillonne´ dix lits de rivie`res actifs.
Ils se situent le long de la rivie`re Kızılırmak ou de ses affluents (Fig. 6.18). Parmi ces lits 5
e´chantillons (l6 a` l10) sont des petites rivie`res qui vont se jeter dans la rivie`re plus importante, la
Devres (lit 5). Cette dernie`re est un affluent de la rivie`re Kızılırmak (lit 1), tout comme la rivie`re
Zeytin au pied de la terrasse T2 (lit 2). Tous ces e´chantillons ont e´te´ pre´leve´s afin d’e´tudier
par la me´thode du 10Be les vitesses d’e´rosion le long de ces rivie`res. La description des trois
FIG. 6.18 – Srtm90 de la re´gion e´tudie´e. Les lits de rivie`res actifs e´chantillonne´s sont indique´s
en vert. Les terrasses de´crites auparavant en rouge et les principales rivie`res en bleu.
terrasses ainsi que la position des lits de rivie`res nous seront par la suite utiles pour analyser les
re´sultats des datations obtenues sur les e´chantillons. Nous allons a` pre´sent de´crire par terrasse
les e´chantillons analyse´s, les types de me´thodes utilise´es et l’interpre´tation des aˆges obtenus.
6.3 Traitement des donne´es et analyse
Dans la partie suivante nous allons pre´senter les donne´es d’aˆges obtenus pour chaque ter-
rasse pour chaque e´chantillon. Quand ne´cessaire, nous indiquerons e´galement les e´chantillons
qui ont e´te´ date´s par diffe´rentes me´thodes. L’utilisation conjointe de plusieurs isotopes sur les
meˆmes e´chantillons ou sur des e´chantillons datant la meˆme surface peut eˆtre un indicateur
de l’histoire d’exposition de la surface. Cela peut aussi permettre d’effectuer un test sur la
cohe´rence des me´thodes entre elles comme la datation par isotopes cosmoge´niques est un outil
re´cent de datation et les valeurs des taux de productions sont encore sujettes a` de´bats. En effet,
si le nombre d’atomes de chaque isotope utilise´ est homoge`ne alors la dispersion d’aˆge serait
probablement plus lie´e a` des proble`mes ge´omorphologiques qu’analytiques.
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Une fois le traitement chimique effectue´ sur la roche et son passage au spectrome`tre par acce´le´ration,
des aˆges peuvent eˆtre de´termine´s comme pre´sente´ plus haut. L’ensemble des aˆges et leurs er-
reurs associe´es obtenu sur une surface a` dater peut eˆtre repre´sente´ comme une somme de pro-
babilite´ sous forme d’une gaussienne (Deino and Potts, 1992; Dae¨ron et al., 2004; Le Dortz et al.,









avec t le temps, ai l’aˆge d’exposition de l’e´chantillon et σi l’e´cart type. L’aˆge de la surface sera
alors obtenu au sommet de la gaussienne avec sa barre d’erreur correspondant a` deux fois σi
(95%).
Une dispersion ou une distribution pluri-modale peuvent eˆtre observe´es. Dans ce cas, certains
e´chantillons dont l’aˆge est tre`s diffe´rent de la moyenne statistique peuvent eˆtre e´limine´s et eˆtre
conside´re´s comme des outliers. Brown et al. (2005) a sugge´re´, dans le cas d’une distribution
pluri-modale, de prendre les aˆges les plus vieux pour contraindre l’aˆge de la moraine car la
surface a pu avoir e´te´ affecte´e par des processus post-de´poˆt tels l’e´rosion. Dans d’autres cas,
comme les surfaces alluviales, les e´chantillons peuvent pre´senter un he´ritage variable et on
peut conside´rer que les aˆges les plus jeunes sont ceux pre´sentant le moins d’he´ritage et donc
les plus repre´sentatifs de l’aˆge d’abandon de la terrasse (Meriaux et al., 2005; Vassallo et al.,
2007; Le Dortz et al., 2009).
6.3.1 Terrasse 1
Nous avons contraint l’aˆge de la terrasse T1, situe´e au niveau du pull-apart de Kargı, a` l’aide
de six e´chantillons que nous avons date´s par les trois me´thodes. Parmi ces e´chantillons, quatre
ont e´te´ date´s uniquement par la me´thode du chlore 36, un par la double me´thode du 10Be et
26Al et enfin un par la triple me´thode 36Cl, 10Be et 26Al. Le tableau 6.4 est un re´capitulatif
pour chaque e´chantillon de sa position, altitude, e´paisseur et re´sultats obtenus. Les re´sultats
obtenus sur cette terrasse montrent une assez grande disparite´ avec une distribution bi-modale
(Figs. 6.19 et 6.20). Sur six e´chantillons trois sont en effet assez anciens avec une moyenne d’aˆge
d’environ 30 000 ans, deux ont des aˆges d’environ 6000 ans et le dernier pre´sente un aˆge in-
terme´diaire. Il sera conside´re´ comme un outlier. Les e´chantillons plus anciens peuvent eˆtre lie´s
a` un phe´nome`ne de contamination d’une terrasse plus ancienne (indiquant qu’ils contiennent
de l’he´ritage). Les aˆges les plus jeunes sont conside´re´s les plus repre´sentatifs car ils ont a` priori
moins d’he´ritage. L’aˆge de 6000 ans correspond a` une pe´riode de forte de´glaciation (Finne
et al., 2011) avec la pre´sence importante de se´diments dans le syste`me fluviatile. Cette terrasse
pourrait donc eˆtre un e´quivalent des terrasses marines Holoce`ne retrouve´es sur le pourtour
Me´diterrane´en (Armijo et al., 1996; Antonioli et al., 2007; Schulte et al., 2008). En effet, on peut
s’attendre a` retrouver e´galement ce type de terrasses le long des grands fleuves de la re´gion.
Par ailleurs, en conside´rant que cette terrasse est Holoce`ne et sachant qu’elle se situe 30 m au-
dessus de la rivie`re Kızılırmak, nous pouvons estimer une premie`re valeur de vitesse d’incision
de 3 mm/an sur cette pe´riode. Cette vitesse correspond a` une incision importante et serait 30
fois plus importante que la vitesse trouve´e par Dog˘an (2011) par la me´thode Argon/Argon
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en Cappadoce. Cette diffe´rence peut s’expliquer par le fait que la zone de notre e´tude se situe
dans une re´gion moins aride que le plateau Anatolien. Une diffe´rence expe´rimentale peut aussi
expliquer cet e´cart aussi important.
FIG. 6.19 – Plot de comparaison entre les e´chantillons et leur aˆge.
FIG. 6.20 – Gaussienne de distribution des aˆges de la terrasse 1.
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6.3.2 Terrasse 2
Parmi les 14 galets e´chantillonne´s sur la terrasse T2 (Fig. 6.14), cinq ont e´te´ date´s par la
triple me´thode 10Be, 26Al et 36Cl et un par la double me´thode 10Be et 26Al (Fig. 6.21 et Table.
6.4). Lorsque les e´chantillons sont date´s par les trois isotopes, on remarque que les datations
obtenues par la me´thode du Chlore 36 sont syste´matiquement plus aˆge´es alors que les aˆges
Be´ryllium 10 et Aluminium 26 sont concordants. Les e´chantillons t02-1 a` t02-4 se situent sur la
partie haute de la terrasse en aval du socle (Fig. 6.23). Le profil de pente pre´sente´ en Figure.
6.14 nous indique e´galement qu’ils se situent sur la partie la plus haute et la plus plane de la
terrasse. Les autres e´chantillons se situent en aval du socle et pre´sentent une dispersion d’aˆge
plus importante et des aˆges assez anciens. Comme la partie supe´rieure de la terrasse est la plus
plane et pre´sente les aˆges les plus jeunes, nous allons conside´rer que les aˆges obtenus sur sa
surface sont repre´sentatifs de l’abandon de cette dernie`re et qu’ils ont subi une assez faible
contamination. Les aˆges les plus anciens que nous avons obtenus sur la terrasse se situent tous
au meˆme endroit au niveau de la route. Ils se positionnent sur une partie tre`s plane de la ter-
rasse au-dessus de l’ancien chenal observe´. Comme ces aˆges sont tre`s diffe´rents des autres aˆges
obtenus, nous pensons qu’il s’agit de galets remis a` la surface lors du de´gagement de la voie
pour la route. Leur aˆge plus ancien s’expliquerait par un phe´nome`ne d’he´ritage.
Afin d’obtenir l’aˆge de la terrasse, nous avons trace´ la gaussienne de distribution pour chaque
isotope utilise´ (Fig. 6.22). Les e´chantillons sortant de la moyenne globale des aˆges ont e´te´ re-
tire´s. Pour le chlore, les quatre e´chantillons les plus anciens ont e´te´ retire´s, pour le 26Al et le
10Be un e´chantillon a e´te´ retire´. La distribution d’aˆge est du meˆme ordre de grandeur pour les
isotopes 10Be et 26Al et sont plus vieux pour le chlore 36. Si l’on conside`re que les aˆges obtenus
sont plus aˆge´ car associe´s a` une de´rive expe´rimentale au niveau de la technique du chlore 36,
alors on peut conside´rer que l’aˆge d’abandon de la terrasse est de l’ordre de 49 000 ± 15 000
ans. Les quatre e´chantillons retire´s donnaient une distribution d’aˆge de 104 093± 33104 ans.
Pour le 10Be, un deuxie`me cluster d’aˆge peut eˆtre observe´ et donne des aˆges autour de 70 000
ans. Ces aˆges semblent montrer que les e´chantillons ont subi une pre´-exposition et confirmerai
l’e´chantillonnage d’un remblais comme les e´chantillons se situent au niveau ou` la route com-
mence a` pre´senter une forte pente.
En conside´rant (1) pour la terrasse T2, un aˆge d’abandon de 50 000 ans et qu’elle se situe a` une
altitude de 405m et (2) que la terrasse T1 pre´sente un aˆge d’abandon de 10 000 ans et qu’elle se
situe a` une altitude de 375 m, alors une estimation de la vitesse d’incision peut eˆtre estime´e. On
obtient 1.2 mm/an soit cinq fois moins que depuis le de´but de l’Holoce`ne. Cela confirmerait
que durant cette pe´riode la capacite´ de transport de se´diment e´tait faible. Si a` pre´sent, en se
plac¸ant au niveau de l’ancien chenal et que l’ on conside`re que la rivie`re se situait 60 m au-
dessus du lit de la rivie`re actuelle, nous obtenons e´galement une vitesse d’incision de l’ordre
de 1.2 mm/an.
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FIG. 6.21 – Plot de comparaison entre les e´chantillons et leur aˆge.
FIG. 6.22 – Gaussienne de distribution des aˆges de la terrasse 2 pour les diffe´rentes me´thodes
utilise´es
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6.3 Traitement des donne´es et analyse
6.3.3 Terrasse 3
Parmi les 18 galets e´chantillonne´s sur la terrasse T3, 3 ont e´te´ date´s par la triple me´thode
du 10Be, 26Al et 36Cl. Ils se situent tous sur la partie supe´rieure T3B de la terrasse (Fig. 6.24,
Table. 6.4) et les re´sultats chlore 36 pre´sentent encore syste´matiquement un aˆge plus vieux que
les aˆges 10Be et 26Al. La distribution des aˆges en fonction de l’e´chantillon conside´re´ montre
que trois clusters distincts sont pre´sents (Fig. 6.24). Le premier concerne tous les e´chantillons
t03-1 a` t03-6 situe´s sur la terrasse T3B et pre´sente des aˆges e´leve´s. Un deuxie`me concerne les
e´chantillons 7 a` 12 situe´s sur la partie avant de la terrasse T3A et pre´sente des aˆges autour de
50 000± 15 000 ans. Enfin une zone interme´diaire entre ces groupes d’e´chantillons est visible et
concerne les e´chantillons 1 a` 6. Ces e´chantillons sont dispose´s sur une pente entre les altitudes
de 410 et 425 m a` la transition entre une pente faible et une pente plus importante (Figs. 6.24
et 6.26). De plus, les aˆges de ces galets sont graduels et rajeunissent plus on s’approche de la
pente forte de la terrasse. Ils constituent donc des de´bris de coˆne alluvial a` pente faible. Le reste
de la terrasse T3A positionne´e en-dessous de ces e´chantillons a pu e´galement eˆtre remanie´e par
la pente.
Pour estimer l’aˆge d’abandon de ces deux terrasses T3B et T3A nous avons trace´ la gaussienne
de distribution pour l’isotope chlore 36 et la gaussienne pour les deux isotopes 10Be et 26Al.
Les deux derniers ont e´te´ repre´sente´s ensemble car ils ne pre´sentent pas de grand e´cart d’aˆge et
que nous n’avons que trois datations par cette me´thode. La distribution des aˆges par le chlore
36, en ayant enleve´ les e´chantillons provenant de la pente, montre une distribution bimodale
(Fig. 6.27). Le premier pic correspond a` la partie pre´serve´e de la terrasse T3A et indique un aˆge
d’abandon de la surface par la rivie`re de 50 000 ± 15 000 an. Le deuxie`me pic correspond a` la
terrasse T3B et nous indique un aˆge d’abandon de 90 000 ± 10 000 an. Pour cette terrasse l’aˆge
d’abandon de la terrasse obtenu par les isotopes 10Be et 36Cl est de 76 000 ± 10 000 an (Fig.
6.27).
Le galet e´chantillonne´ au niveau de l’ancien lit de rivie`re localise´ sur la figure 6.26, a des di-
mensions importante (11x9x5 cm) et pre´sente une forme arrondie indiquant un de´poˆt fluviatile.
Seule une rivie`re avec un de´bit important peut transporter un galet avec ces dimensions. Nous
admettrons qu’il a e´te´ de´pose´ par la rivie`re Kızılırmak car elle est la seule rivie`re assez impor-
tante de la re´gion pour e´roder et transporter ces galets. Cela signifie e´galement que nous avons
l’altitude exacte d’un pale´oniveau de la rivie`re. Nous pouvons donc calculer un taux d’inci-
sion. Le pale´oniveau se situe a` une altitude de 395 m soit 95 m au-dessus du lit actuel de la
rivie`re. Il se situe e´galement au-dessus de la terrasse T3A. Deux explications sont possibles :
(1) ce pale´oniveau repre´sente l’ancien lit de rivie`re au moment de l’abandon de la terrasse T3B,
(2) nous avons une terrasse diachronique car le bas de la terrasse T3A correspondrait a` la ter-
rasse T2 et que la partie haute de T3A serait situe´ a` la meˆme hauteur que le pale´oniveau. Un
diachronisme serait possible pour une vitesse d’incision assez faible. Si on conside`re avoir une
terrasse diachronique de 50 000 and situe´e a` 395 soit 95 m au-dessus du lit actuel, nous aurions
une vitesse d’incision de 2 mm/an ce qui correspond a` la vitesse calcule´e pour T2.
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FIG. 6.24 – Plot de comparaison entre les e´chantillons et leur aˆge.
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FIG. 6.25 – Gaussienne de distribution des aˆges de la terrasse 3 pour les diffe´rentes me´thodes
utilise´es.
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FIG. 6.27 – Age en fonction de l’altitude pour les trois terrasses e´tudie´es.
















































L’e´tude par les isotopes cosmoge´niques 10Be, 26Al, 36Cl de trois terrasses pre´serve´es le
long de la rivie`re Kızılırmak au niveau de son de´calage par la faille Nord Anatolienne a permis
d’e´tudier l’e´volution des vitesses d’incision de la rivie`re Kızılırmak sur les derniers 100 000
ans ainsi que de comparer les aˆges obtenus par les trois me´thodes de datations par isotopes
cosmoge´niques de´termine´s sur les meˆme e´chantillons.
Les aˆges obtenus par la me´thode 36Cl sont syste´matiquement plus anciens que ceux obtenus
par les me´thodes couple´es 10Be et 26Al. Ces deux derniers isotopesmontrent de plus une bonne
concordance entre les valeurs obtenues. Cette diffe´rence peut donc provenir d’un proble`me de
calibration entre les deux me´thodes et notamment sur la de´termination du taux de production.
Une fois l’aˆge des terrasses obtenu et graˆce aux altitudes respectives des terrasses par rapport a`
la rivie`re Kızılırmak, nous avons pu faire une premie`re estimation des changements de vitesses
d’incision sur les derniers 100 000 ans. La terrasse 3 a pu eˆtre inte´gre´e a` ces calculs par la
pre´sence d’un paleoniveau de la rivie`re Kızılırmak. On a pu remarquer qu’entre 90 000 et 50
000 ans, la vitesse d’incision de la rivie`re est relativement faible avec 0,8 mm/an et que la
vitesse d’incision a augmente´ depuis 50 000 ans pour atteindre aujourd’hui 3 mm/an (Fig.
6.28). Les valeurs obtenues par Dog˘an (2011) sont assez faibles compare´ a` ce taux d’incision et






















































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Synthe`se du travail sur les carottes de la Mer de
Marmara
Dans ce chapitre, nous allons a` pre´sent re´sumer les re´sultats principaux obtenus a` partir
de l’e´tude multidisciplinaire des carottes se´dimentaires de la Mer de Marmara. Nous avons
cherche´ a` caracte´riser l’impact des tremblements de terre sur la se´dimentation ainsi que la
diffe´rence de signature de l’enregistrement des se´ismes entre les bassins et hauts topogra-
phiques de la Mer de Marmara. Le pale´omagne´tisme a tout d’abord e´te´ utilise´ comme un outil
inde´pendant pour contraindre les aˆges des diffe´rentes carottes. La pre´sence d’une diagene`se
pre´coce abrupte nous a e´galement permis de caracte´riser ce phe´nome`ne dans les se´diments et
d’e´tudier son caracte`re synchrone au travers de la Mer de Marmara.
La synthe`se sera de´coupe´e selon les re´sultats obtenus des deux principales e´tudes.
7.1 Impact de la sismicite´ sur la se´dimentation en Mer de Marmara
L’e´tude de pale´osismologie marine a porte´ sur la caracte´risation de l’impact des se´ismes
sur la se´dimentation. Cette signature particulie`re a e´te´ explicite´e en combinant des mesures de
susceptibilite´ magne´tique, de granulome´trie laser, d’imagerie aux rayons X, de ge´ochimie et de
datations (14C, 210Pb et 137Cs).
La premie`re e´tape dans l’analyse des carottes a montre´ que ces dernie`res sont compose´es a`
80% dans les bassins et a` 40% dans le haut topographique ouest de turbidites. Dans les bas-
sins, les turbidites enregistre´es pre´sentent a` leur base une augmentation de la teneur en sable
associe´e a` une augmentation en e´le´ments de´tritiques comme le zirconium. Le contact avec le
se´diment situe´ en-dessous est e´rosif et pre´sente des laminations complexes ainsi que des struc-
tures en flaser bed sugge´rant un mouvement oscillant. Par ailleurs l’e´paisseur de la turbidite
est constitue´e de plusieurs parties se´pare´es par des changements abrupts dans les parame`tres
granulome´triques.
Dans le haut topographique, les turbidites ont une expression granulome´trique diffe´rente mais
pre´sentent e´galement une augmentation de la quantite´ de zirconium a` leur base. Le signal tur-
biditique est marque´ dans la teneur en silt et parfois avec un pic de sable associe´ a` un pic de
susceptibilite´ magne´tique.
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Apre`s avoir de´crit les turbidites en fonction de leur environnement, nous avons cherche´ a`
de´terminer leur origine, a` savoir si toutes les turbidites que nous avons enregistre´ e´taient d’ori-
gine sismique ou non. Pour cela nous avons applique´ deux tests de reconnaissance des sis-
moturbidites : le test se´dimentologique et le test de synchronicite´. Le test se´dimentologique
a e´te´ utilise´ afin de caracte´riser la signature granulome´trique et ge´ochimique des turbidites
dans les bassins. De plus, comme les sismoturbidites ont une e´tendue spatiale importante
(de´clenchement de glissements simultane´s le long des pentes) le test de synchronicite´ (corre´lation
des carottes sur une large e´tendue) a e´te´ un parame`tre important a` leur reconnaissance. Nous
avons applique´ ce test en comparant notamment les carottes Kullenberg entre elles et avec les
carottes publie´es auparavant.
Les carottes Kullenberg ont e´te´ corre´le´es entre elles de manie`re inde´pendante en utilisant les
variations environnementales communes en Mer de Marmara (de´forestation, pic de plomb,
etc.). Cette corre´lation a permis de savoir si les turbidites enregistre´es dans les bassins ont la
meˆme origine que celles du haut topographique et a` une premie`re validation du test de syn-
chronicite´.
Apre`s avoir montre´ que les turbidites enregistre´es en Mer de Marmara ont une origine sis-
mique et une signature particulie`re par l’e´tude des carottes au niveau des Bassins de Tekirdag˘
et Central, nous avons pu aller plus loin dans l’e´tude de pale´osismologie. Les e´ve´nements sis-
miques des deux carottes Klg03 et Klg04, situe´es dans le Bassin de C¸ınarcık, ont e´te´ e´tudie´s puis
corre´le´s afin d’obtenir un premier mode`le d’aˆge de re´currence des se´ismes pour le segment de
Prince’s Island. Cette e´tude nous a permis de discuter de la sensibilite´ de l’enregistrement des
e´ve´nements sismiques dans les carottes par rapport a` leur position. En effet, les deux carottes
ont montre´ une sensibilite´ diffe´rente a` l’enregistrement des se´ismes. La carotte Klg03, situe´e
au niveau du de´pocentre du Bassin de C¸ınarcık a enregistre´ plus d’e´ve´nements que la carotte
Klg04 situe´e le´ge`rement en dehors du bassin et au-dessus du segment Prince’s Island.
L’e´tude de l’enregistrement des tremblements de terre dans les carottes a, de plus, permis de
distinguer les e´ve´nements proches (rompant le segment du Bassin) des e´ve´nements lointains
(comme le se´isme de 1999). En effet, certaines turbidites non e´rosives ont e´te´ observe´es dans
certaines carottes et associe´es aux se´ismes les plus re´cents graˆce au Plomb 210. Ces turbidites
associe´es a` ces e´ve´nements lointains dans les bassins Central et C¸ınarcık ne sont pas e´rosives
mais sont ne´anmoins associe´es a` une augmentation de la teneur en sable. Elles n’ont cependant
e´te´ enregistre´es que dans les carottes positionne´es au centre des bassins profonds.
L’e´tude de l’enregistrement se´dimentaire dans le Bassin de C¸ınarcık nous a e´galement per-
mis d’effectuer une premie`re hypothe`se sur la magnitude minimum d’un se´isme enregistre´
dans les bassins. En effet, la carotte Klg03 a montre´ graˆce aux mesures de 137Cs et a` un pic
de sable que l’e´ve´nement de 1963 localise´ sur les failles normales au sud du bassin avait e´te´
enregistre´. Ce se´isme de magnitude 6.4 ne pre´sente par ailleurs pas d’e´rosion basale dans la
carotte. Cela pourrait donc indiquer que les se´isme proches dont la magnitude est infe´rieure a`
7 mais supe´rieure a` 6.4 peuvent impacter de manie`re tre`s locale les se´diments situe´s pre`s des
de´poˆt-centre des bassins profonds.
Enfin, nous avons re´capitule´ les e´ve´nements les plus re´cents enregistre´s dans chaque bassin
et dans le haut topographique dans le tableau 7.1. Cela nous a permis d’e´tudier la possibilite´
d’une rupture de l’ensemble des segments de l’Est a` l’Ouest. L’enregistrement des se´ismes nous
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indique que des ruptures continues des segments ne semblent pas avoir eu lieu sur la pe´riode
conside´re´e. Ne´anmoins, le bassin Central semble pouvoir enregistrer des e´ve´nements lointains
sans base e´rosive (1912, 1999) ainsi que des se´ismes rompant la partie Est ou Ouest de la Mer
de Marmara (exemple du se´isme de 1343). Le plus grand nombre de turbidites enregistre´es
au niveau du Western High ainsi que la corre´lation de certaines turbidites uniquement avec
des e´ve´nements enregistre´s dans le Bassin Central peut appuyer cette observation. Cela pour-
rait sugge´rer que les hauts topographique peuvent enregistrer les se´ismes majeurs (i.e M >7)
rompant la partie ouest ou est de la Mer de Marmara (Ce sont les nuages turbiditiques qui
s’y de´posent de manie`re plus ou moins lente. Les nuages peuvent parcourir une plus grande
distance que les coule´es de de´bris.).
7.1.1 Tableau re´capitulatif pour les 12 derniers se´ismes de la re´gion
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7.2 Etude de pale´omagne´tisme environnemental
L’utilisation du pale´omagne´tisme a tout d’abord e´te´ envisage´e comme un outil inde´pendant
de datation des carottes se´dimentaires pour aider a` appuyer le mode`le d’aˆge des tremblements
de terre obtenus. La pre´sence d’une diagene`se pre´coce abrupte nous a e´galement permis de tra-
vailler sur sa caracte´risation en Mer de Marmara et de son lien avec les de´poˆts saprope´liques.
Pour cela nous avons applique´ les me´thodes “classiques” du pale´omagne´tisme (mesures de
NRM, ARM, hyste´re´sis, S-ratio, susceptibilite´ magne´tique en chauffe en champ fort et faible)
auxquelles nous avons ajoute´ des mesures de XRF, mine´ralogie totale, Total Organic Carbon et
microscopie a` balayage.
Les diffe´rentes me´thodes utilise´es nous ont permis de caracte´riser la granulome´trie magne´tique
des se´diments ainsi que l’e´volution de la mine´ralogie magne´tique. Les carottes sont compose´es
de magne´tite, d’he´matite ainsi que de sulfures de fer (notamment sous forme de pyrite). Ces
derniers deviennent de plus en plus pre´dominants a` partir de la chute d’aimantation observe´e
par les mesures de susceptibilite´ magne´tique et de NRM et indiquent une intensification du
processus diage´ne´tique. Les mesures d’hyste´re´sis ont e´galement montre´ que cette chute d’ai-
mantation s’accompagne de la dissolution des grains magne´tiques les plus fins.
Par ailleurs, la chute d’aimantation a e´te´ associe´e au de´poˆt de “l’upper sapropelic layer” tout
d’abord caracte´rise´ par l’augmentation conjointe du Brome et du rapport Ca/Ti. Cela a ensuite
e´te´ confirme´ par des mesures de Total Organic Carbon. Ce lien de chute d’aimantation et d’aug-
mentation de la quantite´ de matie`re organique n’est cependant pas syste´matique (exemple de
la Klg04). L’emplacement de certaines carottes a` proximite´ d’expulsion de fluides pouvant ainsi
modifier la vitesse ou l’intensite´ des re´actions diage´ne´tiques.
Enfin, les mesures de TOC ont montre´ une deuxie`me augmentation de la matie`re organique en
bas des carottes. Cette augmentation de MO est associe´e dans ce cas a` une re´-augmentation de
l’aimantation. La corre´lation des carottes Klg07 et MD2431 (Vidal et al., 2010) et la corre´lation
des carottes Kullenberg dans toute la Mer de Marmara, sugge`rent que cette seconde augmen-
tation pourrait correspondre a` la “lower sapropelic layer” M1 re´fe´rence´e a` la fin du Younger
Dryas en Mer de Marmara. Cela signifierait que les deux signatures magne´tiques diffe´rentes
observe´es dans les couches saprope´liques par Roberts et al. (1999) et Larrasoan˜a et al. (2003)
dans leurs e´tudes respectives sont retrouve´es ici. Cette diffe´rence d’expression magne´tique de
formation des saprope`le peut peut eˆtre due a` la mise en place de formation de ces derniers
(reconnexion, augmentation de productivite´ locale, e´chappements de fluide,...).
Enfin, l’e´tude des pale´oinclinaison sur les carottes du bassin de C¸ınarcık et du haut topogra-
phique Ouest a montre´ que les carottes pre´sentent des variations d’inclinaison comparables a`
celles obtenues par le mode`le Cals3K.3 malgre´ des valeurs plus faibles de 5 a` 20◦.
Conclusion et Perspectives
L’approche multidisciplinaire applique´e a` l’e´tude des carottes de la Mer de Marmara nous
a permis d’individualiser l’enregistrement des tremblements de terre dans chaque bassin et
haut topographique ainsi que de corre´ler graˆce aux variations environnementales toutes les
carottes de la Mer de Marmara de manie`re inde´pendante de la se´dimentation turbiditique.
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Une premie`re corre´lation entre les sismoturbidites et la sismicite´ historique a e´te´ obtenue dans
le bassin de C¸ınarcık et le phe´nome`ne de diagene`se pre´coce semble synchrone dans le Mer de
Marmara et constitue donc un marqueur temporel inde´pendant pour corre´ler les carottes.
Ne´anmoins, nous n’avons analyse´ que sept carottes et certaines pre´sentent des particularite´s
qui ne sont pas encore bien comprises (exemple de la Klg04). De plus, la corre´lation des carottes
Kullenberg avec d’autres publie´es est difficile par manque de concordance de re´solution des
mesures. Cela ne permet donc pas de comple`tement ge´ne´raliser nos observations. Pour cela,
une solution pourrait eˆtre d’e´tudier de nouvelles carottes en utilisant lesmeˆme proxy a` lameˆme
re´solution ou alors de cre´er une base de donne´es globale sur l’ensemble des carottes de la Mer
de Marmara.
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Carottes non pre´sente´es dans le cadre de l’e´tude
pale´omagne´tique
A.0.1 Le Bassin de Tekirdag˘
Les carottes Klg05 et Klg08 e´chantillonnent le bassin de Tekirdag˘ et pre´sentent l’enregistre-
ment le plus complique´ et a` priori le moins fiable pour une e´tude de pale´omagne´tisme. En effet,
on a vu dans le chapitre pre´ce´dent que ces carottes pre´sentent le plus de turbidites. Lorsque
l’on enle`ve toutes les bases sableuses des de´poˆts turbiditiques, la moitie´ de l’enregistrement est
alors retire´ (Fig. A.2).
La carotte Klg05 pre´sente des valeurs de susceptibilite´ magne´tique de l’ordre de 20 a` 30 SI sur
toute sa profondeur. Elle ne pre´sente pas d’e´vidence de diagene`se pre´coce qui doit avoir lieu
a` plus grande profondeur. Les donne´es de NRM sont inexploitables sur le premier tronc¸on car
la carotte ne pre´sente pas d’aimantation (Fig. A.1). Cela peut eˆtre duˆ a` un proble`me technique
lors de la mesure, au fait que le haut de la carotte soit totalement perturbe´ sur le premier me`tre
cinquante. Le tronc¸on deux pre´sente une aimantation autour d’une valeur moyenne de 2.10−2
A/m. Malgre´ l’absence de diminution du signal de susceptibilite´ magne´tique avec la profon-
deur, les donne´es de NRM pre´sentent une chute du signal a` 3 m de profondeur associe´e a` une
augmentation du S. Cette chute n’est pas aussi brutale que celle documente´e dans les autres
carottes de la Mer de Marmara.
La carotte Klg08 pre´sente des valeurs de susceptibilite´ magne´tiques de 30 SI. Elles chutent a` 10
SI a` 2 m de profondeur (ou 1.3 m en corrected depth). Les valeurs de NRM sont assez faibles et
ont une aimantation autour de 1.10−2 A/m pour diminuer abruptement a` 2 m de profondeur
(Fig. A.2). Cette diagene`se n’est pas associe´e a` une augmentation de Soufre. Elle pre´sente donc
une signature totalement diffe´rente des autres carottes localise´es dans les bassins. Cela peut
eˆtre une des conse´quences de sa position dans la Mer de Marmara car elle se situe en dehors
du bassin de Tekirdag˘ et a` l’exutoire de trois bassins versants (voir figure localisation chapitre
2).
A.0.2 Le bassin Central : Klg02
La carotte Klg02 se situe au niveau de l’inner pull-apart du Bassin Central entre le haut
topographique du Western High a` l’Ouest et le bassin de C¸ınarcı a` l’Est. Cette carotte a e´te´
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FIG. A.1 – Log stratigraphique de la carotte Klg05 avec les mesure de NRM, susceptibilite´
magne´tique, Br, S et Ca/Ti
peu e´tudie´e pour l’e´tude de magne´tisme car elle pre´sente deux grandes turbidites de 50 et
70 cm de largeur avec une grosse base e´rosive. Nous avons ne´anmoins effectue´ les mesures
de de´saimantation de NRM, ARM ainsi que les mesures de susceptibilite´ magne´tique et de
ge´ochimie e´le´mentaire. Les re´sultats sont pre´sente´s en figure A.3. Les valeurs de susceptibi-
lite´ moyenne de la carotte est de 25-30 SI et chutent brutalement a` 10 SI a` une profondeur de
2.9 m. Les valeurs de NRM et ARM20 passent quant a` elle respectivement de 1.5 − 2x10−2
A/m a` 1x10−4 A/m et 0.12 A/m a` ze´ro exactement au meˆme niveau que la chute de suscep-
tibilite´ magne´tique. Cette chute brutale et importante du signal magne´tique est l’expression
de la diagene`se pre´coce associe´e a` la dissolution des grains ferrimagne´tiques. Cette chute du
signal magne´tique est e´galement marque´e dans les donne´es de ge´ochimie. En effet, on peut
remarquer une augmentation tre`s importante du soufre (Fig. A.3-part A) et une diminution du
Fer (Fig. A.3-part B) au niveau de la chute d’aimantation de la carotte. Cette zone est de´finie
comme la zone de Fe-S redox interface ou` la grande augmentation du Soufre re´sulterait de la
pre´cipitation du Fer (C¸ag˘atay et al., 2004). Une couche saprope´lique serait e´galement pre´sente
marque´e par l’augmentation conjointe du Br et du rapport Ca/Ti. Une seule augmentation est
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FIG. A.2 – Log stratigraphique de la carotte Klg08 et mesures de NRM, susceptibilite´
magne´tique, de ge´ochimie (Br, S, Ca/Ti). Une comparaison de l’enregistrement est effectue´ en
enlevant les bases e´rosives
visible entre les profondeurs de 3 m et 3.5 m. Cette augmentation est correle´e a` la diminution
du signal magne´tique.
Les valeurs deARM20/χ ont e´te´ repre´sente´es en paralle`le des donne´es de granulome´triemoyenne
afin de comparer la granulome´trie magne´tique de la granulome´trie totale (Fig. A.3-part B).
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FIG. A.3 – Log stratigraphique de la carotte Klg02 et mesures de NRM, susceptibilite´
magne´tique, ARM20, de ge´ochimie (Br, S, Ca/Ti, Fe) et de granulome´trie moyenne
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Annexe B
Donne´es sur la Mer de Marmara
B.1 Images (photographie et scopix) des carottes e´tudie´es
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B.1 Images (photographie et scopix) des carottes e´tudie´es
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B.1 Images (photographie et scopix) des carottes e´tudie´es
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B.1 Images (photographie et scopix) des carottes e´tudie´es
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B.3 Datation Carbone 14
B.3 Datation Carbone 14
Sample Type Age (yr BP) error (± yr)
Klg02, 180 cm bk 4830 20
Klg02, 185 cm bk 3430 20
Klg02, 352 cm bk 5060 20
Klg03, 88 cm bf 1885 30
Klg03, 98 cm sh 1585 30




Klg03, 158 cm sh 2370 30
Klg03, 161 cm plc 2370 60
Klg03, 203.5 cm sh 3045 30
Klg03, 245 cm sh 3750 30
Klg03, 351 cm sh 3975 30
Klg03, 362 cm plc 4000 60
Klg04, 17-20 cm bf 1060 30
Klg04, 28 cm sh 1140 30
Klg04, 38-42 cm bf 1480 35
Klg04, 45.5 cm sh 1580 30
Klg04, 59 cm sh 1595 30
Klg04, 68.5 cm bf 1740 35
Klg04, 91 cm sh 4535 30
Klg04, 130 cm sh 3355 30
Klg04, 162 cm sh 17360 60
Klg04, 184 cm sh 4380 30
Klg04, 197 cm sh 15100 45
Klg04, 214 cm sh 4910 30
Klg04, 268 cm sh 4655 30
Klg05, 48 cm bf 1090 15
Klg05, 94 cm bk 3070 20
Klg05, 102 cm bk 3110 20
Klg05, 103 cm bf 1845 15
Klg05, 146 cm bk 3870 20
Klg05, 152 cm sh 1945 30
Klg05, 167 cm bf 1735 30
Klg05, 178 cm sh 35790 330
Klg05, 217 cm bk 5180 20
Klg05, 220 cm sh 13700 45
Klg05, 229 cm sh 39480 490




B.3 Datation Carbone 14
bf 2445 25
Klg05, 261 cm bk 4180 20
Klg06, 278 cm sh 33870 270
Klg06, 366 cm plc 6880 120
Klg07, 61 cm plc 2500 30
Klg07, 212 cm plc 4815 45
Klg07, 255 cm sh 7390 30
Klg07, 297 cm sh 7875 35
Klg08, 73 cm sh 2880 30
Klg08, 90 cm sh 30200 180
Klg08, 117 cm sh 28880 150
Klg08, 124 cm sh 12850 40
Klg08, 145 cm sh 4670 30
Klg08, 150 cm sh 21380 80
Klg08, 220 cm sh 30160 180
Klg08, 326 cm sh 39820 510
Klg08, 355 cm sh 12770 45
B.3.1 210Pb et 137Cs




0,5 134 ± 10 10 ± 2
1,5 111 ± 13 9 ± 2
2,5 136 ± 9 11 ± 1
4,5 114 ± 8 11 ± 1
10,5 120 ± 10 11± 2
15,5 125 ± 15 14 ± 3
20,5 118± 13 10 ± 2
25,5 125 ± 10 8 ± 1
30,5 134 ± 17 10 ± 2
35,5 177 ± 11 9 ± 1
40,5 84 ± 8 5 ± 1
45,5 20 ±7 1 ± 1
48,5 19 ± 7 1 ± 1
Klg03
0,5 71 ± 10 11± 2
2,5 95 ± 9 11 ± 2
4,5 99 ± 16 9 ± 3
6,5 86± 9 11 ± 2
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B.3 Datation Carbone 14
8,5 96 ± 15 13 ± 3
10,5 88± 8 12 ± 1
15,5 106 ±16 16 ± 3
20,5 121± 9 17 ± 2
25,5 114±8 12 ±2
30,5 57 ± 7 4 ± 1
35,5 21 ± 6 1 ±1
40,5 3 ± 5 1 ±1
Klg04
0,5 74 ± 9 5 ± 1
1,5 87 ±13 7 ±2
2,5 59 ± 7 7 ±1
3,5 55 ± 7 4 ±1
4,5 38 ± 8 2 ±1
5,5 18 ± 7 0 ±1
7,5 17 ±7 3± 1
9,5 11±7 2 ±1
11,5 6 ±5 1 ± 1
15,5 -1± 5 0
Klg05
0,5 161±9 11±1
2,5 163± 8 14±1
4,5 136± 10 16±1
6,5 81 ± 7 3± 1
8,5 44± 11 5±1
10,5 26± 5 0
20,5 24 ± 6 negligeable
Klg06
4,5 50 ± 8 2 ± 1
6,5 31±7 3 ± 1
8,5 13± 7 n.d.
10,5 11 ± 10 n.d.
Klg07
1,5 144±15 6 ±2
2,5
3,5 132 ± 9 13 ±2
5,5 145 ±15 9±2
7,5 81±10 9 ± 2
9,5 23± 7
11,5 7 ± 9 0
Klg08
0,5 56±10 6 ± 2
2,5 71±7 5 ± 1
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B.4 Mine´ralogie
4,5 51 ±10 4±1
6,5 42±6 4± 1
8,5 27±4 2 ±0
10,5 22 ±5 1 ±1







































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































B.5 Perte aux feu
B.5 Perte aux feu
TAB. B.6: Klg04 perte par le feu
Depth (cm) water content (%) MO (%) C (%)
0 50% 12,54 4,00
1 54% 11,74 4,04
2 51% 12,03 3,98
3 49% 12,93 4,20
4 51% 11,65 3,70
6 49% 11,78 3,64
7 49% 11,31 4,05
8 48% 11,40 4,12
9 50% 12,59 3,87
10 50% 12,35 3,78
11 51% 11,52 3,91
12 50% 10,79 4,75
13 49% 11,08 4,28
14 50% 11,66 4,58
15 48% 11,35 3,97
16 49% 11,65 3,70
17 49% 11,28 4,21
18 50% 11,19 4,14
19 49% 11,24 4,22
20 49% 11,27 4,43
21 49% 10,96 4,18
22 50% 11,24 4,52
23 51% 10,60 4,45
24 50% 10,46 4,52
25 50% 11,48 4,72
26 52% 9,92 5,39
27 50% 10,51 5,38
28 50% 10,50 5,25
29 49% 10,19 5,36
30 50% 10,27 4,68
32 50% 9,89 4,82
33 50% 12,12 3,78
34 50% 8,26 5,23
35 55% 7,60 4,80
36 51% 8,98 5,06
37 51% 8,79 5,30
38 50% 8,59 5,13
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B.5 Perte aux feu
39 51% 8,93 4,92
40 51% 9,29 4,94
41 51% 9,40 4,24
42 54% 7,83 4,67
43 56% 7,62 4,66
44 51% 8,09 5,07
45 50% 9,48 4,44
46 51% 8,91 4,53
47 51% 9,85 4,84
48 50% 8,89 4,76
49 52% 8,69 4,72
50 51% 8,64 4,82
51 51% 11,03 4,51
52 52% 10,97 4,94
53 52% 10,95 4,54
54 52% 10,85 4,33
55 53% 9,87 4,67
56 53% 10,80 4,17
57 53% 11,99 3,79
58 52% 11,29 4,27
59 50% 11,60 4,35
60 49% 11,16 4,37
64 50% 12,28 3,63
70 50% 11,48 4,17
71 52% 11,24 3,69
74 51% 10,92 4,07
80 52% 10,16 4,12
82 54% 9,60 3,99
85 53% 10,18 4,15
88 57% 9,57 5,24
91 52% 9,85 4,12
95 53% 9,79 4,36
96 53% 9,35 3,98
100 53% 9,56 4,44
101 53% 9,28 4,21
103 51% 10,82 4,40
105 55% 9,51 4,75
106 51% 10,50 4,36
108 52% 10,46 4,71
110 53% 10,70 4,57
112 54% 10,31 4,52
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B.5 Perte aux feu
115 52% 10,80 4,50
117 53% 10,59 4,51
120 54% 9,85 4,51
121 55% 10,43 4,47
123 55% 10,09 4,27
125 56% 8,81 4,61
126 54% 10,05 4,75
128 56% 9,30 4,67
130 55% 9,55 4,52
131 54% 10,10 4,66
135 56% 9,38 4,14
138 51% 10,61 4,30
140 53% 10,59 4,68
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B.5 Perte aux feu
Depth (cm) water content MO% C%
20 48% 13,76 4,78
50 47% 13,51 4,53
80 52% 13,21 4,83
110 54% 12,34 4,11
145 50% 12,71 4,24
180 55% 12,23 4,55
210 58% 11,86 4,61
230 55% 11,64 4,53
240 55% 11,54 4,50
250 56% 11,74 4,25
255 56% 12,28 4,05
260 56% 12,20 3,87
265 55% 12,35 3,77
270 55% 12,16 3,88
280 57% 13,04 4,30
310 57% 13,01 4,16
315 55% 12,37 4,05
325 54% 12,27 4,49
330 53% 12,99 4,35
340 53% 13,00 4,08
355 54% 12,82 4,44
370 54% 12,35 4,57
380 54% 12,72 4,14
TAB. B.4 – Perte par le feu de Klg02
Depth (cm) water content MO% C%
20 56% 11,14 3,89
50 55% 10,05 4,21
85 56% 10,45 4,06
102 57% 9,54 4,28
120 58% 9,01 4,10
150 59% 9,34 4,72
162 68% 9,65 4,18
170 65% 9,71 4,19
182 65% 9,96 3,72
185 64% 8,88 4,64
190 65% 8,43 4,56
195 65% 8,68 4,43
200 60% 9,93 4,27
204 69% 7,45 3,82
215 62% 10,28 4,08
230 61% 9,56 4,44
245 63% 9,15 4,46
270 60% 11,22 4,42
TAB. B.5 – Perte feu Klg03
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B.5 Perte aux feu
Depth (cm) water content MO% C%
30 63% 11,97 3,12
50 59% 11,62 3,68
55 60% 12,27 3,10
60 60% 11,67 3,88
65 59% 11,66 3,95
70 63% 11,48 3,34
75 63% 10,92 3,92
80 63% 10,16 5,28
90 65% 11,27 4,04
100 66% 10,88 4,26
130 63% 11,11 4,10
180 63% 10,02 5,16
200 63% 9,74 5,08
270 67% 10,30 4,79
285 65% 10,73 4,69
300 69% 11,36 4,17
TAB. B.7 – Klg05 perte par le feu
Depth (cm) water content (%) MO (%) C (%)
40 48,22 % 10,74 4,48
70 48,06 % 10,85 4,31
99 45,13 % 9,94 4,24
130 44,98 % 9,92 4,49
160 47,72 % 10,79 4,44
190 47,09 % 10,63 4,36
210 52,31 % 11,17 4,36
220 49,14 % 10,45 4,32
230 44,67 % 10,15 4,46
235 45,38 % 10,00 4,41
240 45,64 % 9,67 4,95
245 44,34 % 9,32 5,10
250 45,22 % 10,18 4,65
255 44,96 % 10,03 4,91
260 45,84 % 9,89 4,67
265 45,50 % 9,25 4,36
270 45,48 % 9,52 4,98
275 45,09 % 9,97 4,85
280 45,50 % 9,38 5,48
285 44,59 % 10,36 4,13
290 44,35 % 9,58 5,29
300 39,81 % 9,19 5,30
330 46,25 % 9,44 4,70
TAB. B.8 – Klg06 perte par le feu
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B.5 Perte aux feu
Depth (cm) water content MO (%) C (%)
25 50% 13,52 3,63
50 51% 12,89 3,77
80 51% 12,33 3,94
110 50% 13,55 3,77
130 50% 13,15 3,83
140 48% 12,87 4,21
150 49% 13,61 3,60
160 54% 13,58 3,59
165 54% 12,76 3,57
170 54% 12,72 3,68
175 54% 12,79 3,38
180 53% 12,58 3,62
185 54% 12,52 3,65
190 54% 12,79 3,71
195 54% 12,96 3,65
200 54% 13,72 3,54
205 54% 13,05 3,94
210 54% 12,55 3,52
215 54% 12,41 4,23
220 57% 10,97 4,11
230 55% 12,15 3,75
250 58% 11,80 3,64
280 57% 11,79 3,55
TAB. B.9 – Klg07 perte par le feu
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B.6 Mesures de TOC et rapport C/N
B.6 Mesures de TOC et rapport C/N
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B.6 Mesures de TOC et rapport C/N
Klg03
Profondeur (cm) %N DW %C DW C/N (W/W)
54,5 0,17468446 1,234586 7,06752029
82 0,12903385 0,98961818 7,66944637
102 0,14997098 1,14643812 7,64439983
118 0,14700709 1,1179105 7,60446644
138 0,13685241 0,96556163 7,0554958
153 0,12939443 0,87112737 6,7323407
163 0,12711971 0,89400995 7,03281956
173 0,12506126 0,88079041 7,0428718
186 0,10895007 0,76732063 7,04286492
195 0,13290647 0,94378418 7,10111555
204 0,12792663 0,90840262 7,10096562
212 0,11187144 0,81369424 7,27347629
229 0,12139132 0,86564279 7,13101064
247 0,12901017 0,97997987 7,5961443
252 0,14218602 1,07261777 7,54376415
268 0,19916809 1,64756489 8,27223337
282 0,19840872 1,71390367 8,63824756
294 0,17355931 1,35842085 7,82683951
300 0,16505638 1,33062708 8,06165204
313 0,16847827 1,44391668 8,57034393
335 0,18659969 1,61426723 8,65096431
350 0,1895061 1,53819883 8,11688299
374 0,08633181 0,49930367 5,78354192
TAB. B.10 – Mesures de TOC, de pourcentage de N et du rapport C/N pour la carotte Klg03
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B.6 Mesures de TOC et rapport C/N
Klg04
Profondeur (cm) %N DW %C DW C/N (W/W)
18 0,12713309 0,98282439 7,73067353
28 0,12571645 0,90534073 7,20145014
36 0,11564159 0,83454794 7,21667665
48 0,12289813 0,88534236 7,2038716
55 0,11709685 0,83424348 7,12438879
64 0,16262734 1,13090193 6,95394721
74 0,12775333 0,87304735 6,8338519
78 0,11591548 0,82222599 7,09332358
82 0,10596015 0,80041051 7,55388215
84 0,11379253 0,75709403 6,65328399
94 0,10859632 0,72294778 6,65720297
102 0,10856728 0,72418886 6,67041531
114 0,10902616 0,7213518 6,61631875
130 0,12079156 0,79093558 6,54793732
145 0,14313781 1,00251162 7,00382102
158 0,19257385 1,67538512 8,6999619
170 0,15409175 1,2598474 8,17595646
188 0,14928354 1,11372924 7,46049574
206 0,1531262 1,1286273 7,37056974
250 0,14342399 1,15868068 8,07870902
263 0,14718705 1,21027958 8,22273121
274 0,15731309 1,29937029 8,25977202
295 0,20029134 1,55310941 7,75425159
306 0,17046233 1,35414624 7,94396205
325 0,19094257 1,48786426 7,79220816
338 0,18098189 1,37700236 7,60850913
355 0,17489426 1,42333674 8,13827028
368 0,25730816 2,48849511 9,67126405
380 0,24907209 2,51509833 10,097873
400 0,24455178 2,55352998 10,4416742
419 0,24214961 2,33887911 9,65881854
TAB. B.11 – Mesures de TOC, de pourcentage de N et du rapport C/N pour la carotte Klg04
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B.6 Mesures de TOC et rapport C/N
Klg06
Profondeur (cm) %N DW %C DW C/N (W/W)
32 0,10534286 0,93355781 8,86208928
46 0,11677226 0,87945497 7,53136865
65 0,1149922 0,8184793 7,11769398
79 0,11865221 0,70521408 5,9435394
92 0,11395832 0,769705 6,75426759
105 0,09785339 0,63816541 6,52164834
111 0,10538018 0,74256063 7,04649195
128,5 0,11323295 0,78829813 6,96173812
146 0,13315579 1,00974989 7,58322163
163 0,13818741 1,06834245 7,73111284
182 0,10470956 0,81931955 7,82468726
196 0,1197935 0,8283869 6,91512371
210 0,1450502 1,10409713 7,6118278
232 0,13726276 1,06886971 7,78703341
250 0,11402141 0,98757517 8,66131323
269 0,13765691 0,97434026 7,07803367
286 0,13366719 1,05599916 7,9002124
302 0,14775889 1,31016958 8,8669427
320 0,1395096 1,1292814 8,09464993
340 0,13109204 1,15568471 8,81582661
355 0,14751644 1,28647602 8,72089903
370 0,17162219 1,55536854 9,06274748
385 0,20051433 1,99261332 9,93751071
TAB. B.12 – Mesures de TOC, de pourcentage de N et du rapport C/N pour la carotte Klg06
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B.7 Susceptibilite´ magne´tique en chauffe
B.7 Susceptibilite´ magne´tique en chauffe
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TAB. B.13 – Position des e´chantillons pour les mesures de susce´ptibilite´ magne´tique en chauffe.
Les e´chantillons en italique ont e´te´ mesure´s sous oxyge`ne.
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Annexe C
Tables des donne´es de l’e´tude de la rivie`re
Kızılırmak
C.1 Cartes ge´ologiques
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C.2 Donne´es SARM
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